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Kurzfassung 
Die vorliegende Arbeit beschÃ¤ftig sich mit dem Temperatur-Tiefen-Verlauf und der 
Massenbilanz von Schelfeisen, inbesondere des Filchner-Ronne-Schelfeises der Ant- 
arktis. Schelfeise stellen die Ausfluogebiete des antarktischen Inlandeises dar und 
sind somit wichtige Indikatoren fÃ¼ klimatisch bedingte MassenbilanzverÃ¤nderunge 
der Antarktis. Das Filchner-Ronne-Schelfeis ist darÃ¼be hinaus in seinem zentralen 
Bereich durch eine bis zu 400m mÃ¤chtig marine Eisschicht unterlagert, die durch 
Kristallisationsprozesse aus dem Meerwasser unterhalb des Schelfeises ausfriert und 
sich an der Eisunterseite anlagert. Hierdurch werden der Massenhaushalt und das 
Temperaturregime des Schelfeises signifikant beeinfluflt, was insbesondere auch die 
Bedeutung der Wechselwirkung von Eis und Ozean unterstreicht. 
WÃ¤hren der Deutschen Antarktis-Expedition 1989/90 (ANT VIII/5) wurden zu 
dieser Problematik umfangreiche Untersuchungen im Kantenbereich des Filchner- 
Ronne-Schelfeises in Schmelzbohrungen durchgefÃ¼hrt Die Bohrlokationen befin- 
den sich bei etwa 77's und 52.3OW und sind ca. 30km von der Eiskante entfernt. 
Die Untersuchungen umfaoten sowohl Messungen zur Bestimmung des Temperatur- 
Tiefenprofils, der Meerwassertemperatur unterhalb des Schelfeises sowie der Eis- 
mÃ¤chtigkei und des Abschmelzens als auch TDR-Messungen an installierten Sen- 
sorleitungen und OberflÃ¤chenmessunge zur Bestimmung der basalen Schmelzrate. 
Durch Wiederholungsmessungen wÃ¤hren der Antarktis-Expedition 1991/92 konnte 
hierdurch die basale Schmelzrate erstmalig in drei voneinander unabhÃ¤ngige Mefl- 
verfahren zu m = -1.4 * 0 . 5 m a 1  bestimmt werden. 
Auf der Grundlage der WÃ¤rmetransportgleichun wurde ein zweidimensionales Schelf- 
eismodell entwickelt, das unter BerÃ¼cksichtigun von temperatur- und salinitÃ¤ts 
abhÃ¤ngige thermischen Eiseigenschaften das Temperatur-Tiefenprofil entlang von 
Flieolinien simuliert. Die zeitabhÃ¤ngige Modellrechnungen wurden mit der Methode 
der Finiten Differenzen mit normierten Orts- und Zeitkoordinaten durchgefÃ¼hrt 
Die notwendigen Randwerte fÃ¼ die Modellrechnungen sind durch geophysikalische, 
geodÃ¤tische glaziologische und ozeanographische Messungen und Modellrechnun- 
gen im Untersuchungsgebiet gegeben. Insbesondere der Einfluo durch Anfrieren und 
Abschmelzen, das aus Massenbilanzbetrachtungen entlang von Flieolinien durch den 
Zentralteil des Filchner-Ronne-Schelfeises bestimmt werden kann, konnte in der Si- 
mulation berÃ¼cksichtig werden. Die Berechnung der Anfrier- und Abschmelzraten 
ermÃ¶glich eine Unterteilung des Schelfeises in ein Anfrierregime, ein intermediÃ¤re 
Regime und ein Schmelzregime. Im Bereichen starker basaler Akkumulation konnten 
in der Simulation nahezu isothermale Temperaturprofile in der marinen Eisschicht 
erzielt werden, wÃ¤hren im Bereich basalen Schmelzens die relativ warmen Schich- 
ten erodiert werden und typische konvexe Temperatur-Tiefenprofile beobachtet wer- 
den. Im intermediÃ¤re Bereich, in dem weder Anfrieren noch Schmelzen Ãœberwiegen 
fÃ¼hre vornehmlich konduktive Prozesse zum Ausgleich des Temperaturprofils. Ein 
Vergleich mit zwei gemessenen Temperaturprofilen entlang einer der berechneten 
Flieolinien zeigt eine gute Ãœbereinstimmun mit den Modelldaten. 
Das Temperatur-Tiefenprofil des Schelfeises beeinfluot die Materialeigenschaften des 
Eises in bisher unbeachtetem MaBe. Am Beispiel des Fliegparameters und der Ab- 
sorption elektromagnetischer Wellen wird die Bedeutung der Temperaturverteilung 
in Schelfeisen sowohl fÃ¼ Modellrechnungen zum dynamisches Verhalten als auch fÃ¼ 
experimentelle Untersuchungen zur Eisdickenbestimmung diskutiert. 
Abstract 
This thesis mainly addresses to the temperature-depth profile and the mass balance 
of ice shelves, especially of the Filchner-Ronne Ice Shelf in Antarctica. Ice shelves 
represent the main drainage basins of the Antarctic Ice Gap and are sensitive in- 
dicators for climatic induced mass-balance changes of Antarctica. In addition the 
central part of Filchner-Ronne Ice Shelf consists of meteoric and a layer of marine 
ice with thicknesses of up to 400m, which accumulates from the ocean underneath 
the ice shelf by cristallisation processes. This layer contributes to the mass budged 
of the ice shelf and influences the temperature regime significantly. Thus, ice/ocean 
interaction plays an important role in the dynamics of the Filchner-Ronne Ice Shelf. 
During the German Antarctic field season 1989/90 (ANT VIII/5) special interest 
was focussed on the examination of the temperature-depth profile, the ice thickness 
and the bottom melting by means of hot-water drillings. The drillholes were loca- 
ted at  77's and 52.3OW, about 30km inland from the ice front. The installation 
of temperature chains inside the drillholes down to the sea-water underneath the 
ice shelf yield data about the temperature-depth profile, the ice thickness and its 
variation, and the sea-water temperature. In addition TDR measurements on Sensor 
lines and surface measurements for the determination of ice-shelf bottom melting 
were performed. From re-measurements in 1991/92 a value for the bottom melting 
rate of m = -1.4 k 0.5ma1 could be determined from three independent measuring 
techniques. 
On the base of heat conduction theory a two-dimensional thermal ice-shelf model was 
developed, regarding thermal properties that depend On temperature and salinity to 
simulate the influence of the freezing process of basal marine ice on the temperature 
profile. The time dependend calculation was done by means of FD-methods with 
normalized depth and time coordinates. Boundary values were taken from geophysi- 
cal, geodetic, glaciological and oceanographic da,ta and models of the Filchner-Ronne 
Ice Shelf region. The model results show a strong influence of basal accretion on the 
temperature field in the central part. Basal freezing and melting rates were found 
under consideration of mass conservation along flowlines. The calculation of this 
mass balance parameters allows for a separation of the ice shelf in a freezing, an 
intermediate and a melting regime. In the area of maximum freezing rates the si- 
mulation shows temperature-depth profiles with nearly isothermal conditions in the 
marine layer. Near the ice edge melting occurs which erodes the relatively warm 
basal layers, wheras heat conduction processes dominate the intermediate regime, 
where neither significant freezing nor melting occurs. A comparison of measured and 
calculated temperature-depth data along a flowline shows convincing results. 
The temperature regime of the ice shelf has a strong influence on the material 
properties of ice. Examples using the results of the simulation are shown for the 
flow parameter with regard t o  dynamic modeling and for the absorption of electro- 
magnetic waves used for radio-echo soundings. 
Hier konnte man erst erkennen, 
zu welch ungeheuren Leistungen 
die Natur imstande ist. 
( ROALD AMUNDSEN ) 
1. EinfÃ¼hrun 
Der antarktische Kontinent umfaÂ§ die grÃ¶Â§ zusammenhÃ¤ngend Eisbedeckung der 
Erde. Bei einer Ausdehnung von ca. 14 Millionen Quadratkilometern entspricht dies 
etwa 11% der festen ErdoberflÃ¤che Mit ungefÃ¤h 30 Millionen Kubikkilometern Eis 
speichert die Antarktis 90% des Eises und 70% des SÃ¼Â§wasservorkomme der ge- 
samten Erde (Drewry et al., 1982; Drewry, 1983) und stellt somit einen wesentlichen 
globalen Faktor im Klima- und Ã–kosyste dar. 
Die Antarktis wird durch das transantarktische Gebirge in zwei Regionen unterteilt, 
die Westantarktis und die Ostantarktis (Abbildung 1.1). WÃ¤hren der GroBteil des 
Untergrundes der Westantarktis unterhalb des Meeresspiegels liegt (ausgenommen 
sind die Gebirgsregionen der antarktischen Halbinsel, der Ellsworth-Berge und des 
Marie-Byrd-Landes), ist die Ostantarktis durch einen hohen Festlandsockel cha- 
rakterisiert. Aufgrund dieser Topographie werden auch die grÃ¶Â§t Eismassen der 
Antarktis Ã¼be ihren Westteil ins Meer entladen und bilden weitgehend flache Tafeln 
schwimmenden Eises, die sogenannten 'Schelfeise'. Etwa 44% des gesamten antark- 
tischen Kontinentes sind mit solchen Schelfeisen gesÃ¤um (Drewry et al., 1982), wo- 
bei die flÃ¤chenmafii grÃ¶Â§t Schelfeise, das Ross-Schelfeis und das Filchner-Ronne- 
Schelfeis, in der Westantarktis angesiedelt sind. 
Die Schelfeise Ã¼bernehme in zweierlei Hinsicht eine wichtige Rolle im Gesamtsystem 
Antarktis. Zum einen stellen Schelfeise die AusfluÂ§gebiet des antarktischen Inland- 
eises dar. Sie kontrollieren den Eisstand des Inlandeises und sind somit wichtige In- 
dikatoren fÃ¼ Klimaschwankungen. Insbesondere der marine Eisschild der Westant- 
arktis (Eisschild mit Bodenkontakt unterhalb des Meeresspiegels (Thomas, 1979)), 
wÃ¼rd durch KlimaerwÃ¤rmun (2.B. COz-induzierte ErwÃ¤rmung Treibhaus-Effekt) 
einer SchwÃ¤chun der Art ausgesetzt, daÂ sich durch einen Meeresspiegelanstieg 
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Abbildung 1.1: Ãœbersichtskart der Antarktis m i t  den wichtigsten geographischen 
Gegebenheiten (entnommen aus Van der Veen (1985)). Gebirgsregionen sind in  schwarzer 
Signatur, Schelfeise schraffiert dargestellt. 
die 'grounding linel1 zurÃ¼ckzieh und dadurch bremsende ReibungskrÃ¤ft an den 
RÃ¤nder sowie an Ice Rises oder Ice Rumples2 aufgehoben werden. Solche AblÃ¤uf 
kÃ¶nne bis zur nahezu vollstÃ¤ndige AuflÃ¶sun des Eisschildes fÃ¼hre und sind von 
verschiedenen Autoren wie z.B. Weertmann (1974), Mercer (1978), Thomas et al. 
(1979), Van der Veen (1985) und MacAyeal (1992) ausfÃ¼hrlic diskutiert und mo- 
delliert worden. 
Zum anderen stellen die Schelfeise einen wesentlichen Faktor in der Bildung des 
Antarktischen Bodenwassers dar (Farbach et al., 1991). Dieses Tiefenwasser, das 
bis weit in die nÃ¶rdlich HemisphÃ¤r vordringt und das globale Klimageschehen be- 
lÃœbergangszon zwischen Inlandeis und Schelfeis 
2Kuppelartige WÃ¶lbunge der EisoberflÃ¤che die sich dort abbilden, wo das Eis flÃ¤chi auf dem 
Untergrund aufliegt 
einflufit, wird nach Carmack & Forster (1975) zu 70% in der Weddell-See gebildet 
und resultiert aus der Vermischung von hochsalinem Schelfwasser mit unter dem 
Filchner-Ronne-Schelfeis gebildetem Eisschelfwasser. 
Schelfeise sind keine unverÃ¤nderlichen starren KÃ¶rper sondern stellen plastisch ver- 
formbare, verÃ¤nderlich Systeme mit Zutrags-, Massenflui3- und VerlustgrÃ–Be dar. 
Die ZutragsgrÃ–Be sind durch Eisflui3 aus dem Inlandeis, durch Schneeakkumula- 
tion an der EisoberflÃ¤che durch Anfrieren von Meerwasser aufgrund von WÃ¤rme 
leitungsprozessen sowie durch Anlagerung von Unterwassereis an der Eisunterseite 
bestimmt. Der zuletzt genannte Prozei3 ist das Resultat einer komplexen Wech- 
selwirkung zwischen Ozean und Schelfeis, der nur unter speziellen thermodynami- 
schen Bedingungen ablÃ¤uf und daher nicht fÃ¼ jedes Schelfeis einen signifikanten 
Beitrag liefert. Auf der Defizitseite des Massenhaushaltes sind die Komponenten 
Kalben von Eisbergen an der Schelfeiskante, Schmelzen an der Schelfeisunterseite 
und auf der SchelfeisoberflÃ¤che Schneedrift Ã¼be den Schelfeisrand hinweg auf das 
Meer sowie Sublimation von Schnee zu nennen. Die Verluste infolge von Sublima- 
tion, Drift und Schmelzwasserabflui3 von der EisoberflÃ¤ch sind im Vergleich zu den 
anderen genannten Prozessen jedoch vernachlÃ¤ssigba gering und seien deshalb nur 
der VollstÃ¤ndigkei halber genannt. Schelfeise dehnen sich aufgrund ihres Eigenge- 
wichtes in Richtung Meer aus und kÃ¶nne im Kantenbereich Flieggeschwindigkeiten 
von mehr als 1 km/a erreichen, da sie auf einer reibungsfreien WasseroberflÃ¤ch auf- 
liegen und somit keiner Scherung am Untergrund unterliegen (Sanderson & Doake, 
1979). Seitliche Begrenzungen sowie Ice Rises/Rumples stehen einer ungehinderten 
Ausbreitung des Schelfeises entgegen und beeinflussen das Schelfeis in seinem Fliei3- 
verlauf. Durch Divergenz dÃ¼nne Schelfeise zur Eiskante hin aus, wo sie von anfÃ¤ng 
lich 1000 - l5OOm Dicke an der grounding line eine EismÃ¤chtigkei von 80 - 100m 
erreichen kÃ¶nnen 
Das Filchner-Ronne-Schelfeis ist nach dem Ross-Schelfeis mit einer Ausdehnung von 
474760km2 das flÃ¤chenmÃ¤i3 zweitgrofite, volumenmÃ¤!3i jedoch mit 307300km3 das 
grÃ–i3t Schelfeis der Antarktis (Drewry et al., 1982). Es ist durch das Berkner Island 
(siehe Abb. 1.1) in einen westlichen und einen Ã¶stliche Teil getrennt, die nach ihren 
Entdeckern Wilhelm Filchner3 und Finn Ronne4 benannt wurden (engl.: Filchner- 
Ronne Ice Shelf, FRIS). Trotz seiner GrÃ¶Â und seiner Bedeutung in der Drainage 
der Ostantarktis und groÂ§e Teile der Westantarktis ist das Filchner-Ronne-Schelfeis 
erst seit Beginn der 80er-Jahre intensiven Forschungen unterzogen worden. Wesent- 
licher Grund hierfÃ¼ ist die immer noch wÃ¤hrend schlechte ZugÃ¤nglichkei durch 
den groÂ§e PackeisgÃ¼rte der Weddell-See. Die Arbeiten und der Stand der For- 
schung bis 1983 sind von Robin et al. (1983) zusammengefaflt worden. Wesentli- 
che Erkenntnis war zu diesem Zeitpunkt, daÂ der zentale Teil des FRIS westlich 
des Berkner Island aus einer relativ dÃ¼nne Eisschicht von ca. 200m MÃ¤chtigkei 
besteht, die mÃ¶glicherweis mit marinem Eis unbekannter MÃ¤chtigkei unterlagert 
sein konnte. Als marines Eis wird dasjenige Eis bezeichnet, welches durch Kristalli- 
sationsprozesse aus dem Meerwasser ausfriert und sich an der Schelfeisunterseite 
anlagert. Im Gegensatz hierzu steht das meteorische Eis, welches sich durch atmo- 
sphÃ¤rische Niederschlag als Gletschereis bildet. Intensive aerogeophysikalische Un- 
tersuchungen zur Bestimmung der EismÃ¤chtigkei mit dem elektromagnetischen Re- 
flexionsverfahren (kurz: EMR-Verfahren) und zur Bestimmung der OberflÃ¤chenhÃ¶ 
von Thyssen (1986, 1988) konnten in den folgenden Jahren den Nachweis einer bis zu 
400m mÃ¤chtige marinen Eisschicht im Zentralteil des FRIS erbringen, das die dÃ¼nn 
meteorische Eisdecke unterlagert. Eine BestÃ¤tigun hierfÃ¼ war eine auf diesen Mes- 
sungen basierende Schmelzbohrung, die das Schelfeis bei einer GesamtmÃ¤chtigkei 
von 465m durchteufte (Engelhardt & Determann, 1987) und damit die Eisunter- 
seite Ca. 295m unterhalb des untersten EMR-Reflektors und damit unterhalb der 
'Wilhelm Filchner (1877-1957), Leiter der Deutschen Antarktis-Expedition 1911/12,  unterwegs 
mit dem Polarschiff 'Deutschland', entdeckte bei 35OW das GegenstÃ¼c zur groI3en Ross-Barriere 
und folgte ihr 3 5 0 k m  nach Westen. Zuerst nach Kaiser Wilhelm benannt, wurde das Schelfeis 
Ã¶stlic Berkner Island spÃ¤te nach seinem Entdecker als 'Filchner Schelfeis' bezeichnet. (Alberts, 
1981) 
^Cdr. Finn Ronne, Leiter der Ronne-Antarctic-Research-Expedition 1947148, entdeckte und foto- 
grafierte einen Streifen im nÃ¶rdliche Teil des Schelfeises wÃ¤hren zweier ÃœberflÃ¼ im November 
und Dezember 1947. Diesen Streifen nannte er 'Lassiter Shelf Ice'. Das vermutlich dahinter lie- 
gende Land benannte er nach seiner Frau 'Edith Ronne Land'. Nach der Expedition im Interna- 
tionalen Geophysikalischen Jahr 1957158 wurden die Namen revidiert und das gesamte Schelfeis 
westlich Berkner Island 'Ronne-Schelfeis' benannt (Alberts, 1981).  
meteorischen Eisschicht erreichte. Weitere Arbeiten Ã¼be EismÃ¤chtigkeitsverteilun 
(Crabtree & Doake, 1986), EismÃ¤chtigkeiten EisoberflÃ¤chenhÃ¶h und Meeresbo- 
dentopographie (Pozdeyev & Kurinin, 1987) sowie Satellitenbildauswertungen (Swi- 
thinbank et al., 1988) ergÃ¤nzte den Kenntnisstand Ã¼be den Massenhaushalt und 
die Dynamik des FRIS. Eine Kernbohrung bis in das marine Eis hinein (Oerter 
et al., 1992) konnte Material fÃ¼ physikalische und chemische Untersuchungen zur 
VerfÃ¼gun stellen. 
Mitarbeiter der Forschungsstelle fÃ¼ ~h~s ika l i sche  Glaziologie der WestfÃ¤lische Wil- 
helms-UniversitÃ¤ MÃ¼nste sind seit 1980 unter Leitung von Prof. Dr. F. Thyssen an 
den Untersuchungen auf dem Filchner-Ronne-Schelfeis beteiligt. In insgesamt vier 
Expeditionen konnte ein wesentlicher Beitrag zum VerstÃ¤ndni des Aufbaus und der 
Gliederung dieses hochstrukturierten EiskÃ¶rper geleistet werden. 
Durch Einsatz des an der Forschungsstelle entwickelten elektromagnetischen Re- 
flexionsverfahrens in Kombination mit HÃ¶henmessunge der EisoberflÃ¤ch vom Flug- 
zeug aus konnte einerseits groÂ§rÃ¤um die EismÃ¤chtigkeitsverteilun des FRIS be- 
stimmt werden (Thyssen, 1986, 1988) und andererseits vom Boden aus hochauflÃ¶ 
sende Messungen zur Untersuchung der inneren Struktur als Abgrenzung von Eis- 
strÃ¶me und zur Verfolgung von FlieÂ§linie durchgefÃ¼hr werden (Blindow, 1991). 
Diese Arbeiten wurden durch Schmelzbohrungen (Engelhardt & Determann, 1987) 
und reflexionsseismische Untersuchungen (Determann et al., 1988) ergÃ¤nzt Sie fÃ¼hr 
ten zu dem derzeitigen Wissensstand, daÂ das marin gebildete Eis im Zentralteil des 
FRIS Ã¼be einer FlÃ¤ch von Ca. 100000km2 ein Volumen von Ca. 14400km3 um- 
faÂ§ und damit etwa 30% des Gesamteisvolumens in diesem Bereich entspricht. Es 
erreicht in seinem Bildungsmaximum eine MÃ¤chtigkei von 400m und stellt somit 
einen wichtigen Faktor im Massenhaushalt des FRIS dar. DarÃ¼be hinaus Ã¼b es 
aufgrund seiner Auftriebskraft EinfluB auf die Dynamik des Schelfeises aus, was sich 
insbesondere im Bereich der hÃ¶chste basalen Akkumulation nordÃ¶stlic des Henry 
Ice Rise durch BruchvorgÃ¤ng und eine damit verbundene Spaltenbildung an der 
SchelfeisoberflÃ¤ch ausdrÃ¼ckt Das meteorische Eis ist im Zentralteil teilweise weni- 
ger als 100m dick. Bei einer homogenen GesamteismÃ¤chtigkei ist das marine Eis 
nicht durch eine einheitliche MÃ¤chtigkei im Zentralteil ausgeprÃ¤gt was Hinweise 
auf eine lokale Variation der basalen Anfrierrate liefern kann. 
WÃ¤hren der Antarktis-Expedition ANT V11115 1989/90 wurden im Kantenbe- 
reich des FRIS, etwa 5Okm nordwestlich der Filchner-Station, umfangreiche glazio- 
geophysikalische Untersuchungen zum Temperaturregime und Massenhaushalt die- 
ses Schelfeises durchgefÃ¼hrt Die vorliegende Arbeit steht in unmittelbarem Zusam- 
menhang mit oben genannten Ergebnissen und stellt eine FortfÃ¼hrun der sowohl 
experimentellen als auch theoretischen Arbeiten im Rahmen des Filchner-Ronne- 
Schelfeis-Projektes dar. 
Nach der EinfÃ¼hrun in die spezielle Problematik des Filchner-Ronne-Schelfeises 
werden im folgenden Kapitel 2 die Grundlagen des Energie- und Massenhaushal- 
tes von Schelfeisen erÃ¶rtert Der gewaltige AnfrierprozeB marinen Eises im Zentral- 
teil des FRIS hat nicht nur fÃ¼ den Massenhaushalt eine wesentliche Bedeutung, 
sondern beeinflufit auch das Temperaturregime und damit das Flieherhalten des 
Schelfeises. In bisherigen numerischen Simulationen (Lange & MacAyeal, 1986, 1988; 
Determann, 1991a) wurde hierbei jedoch von einem einheitlichen bzw. vereinfachten 
Flieoparameter ausgegangen, der gleichbedeutend mit einer Mittelung der rheolo- 
gischen Eigenschaften Ã¼be die gesamte Eissaule zu sehen ist. Da der Flieflparame- 
ter jedoch stark temperaturabhÃ¤ngi ist, wird in Kapitel 3 ein thermisches Modell 
vorgestellt, das den Energietransport im meteorischen und marinen Eis beschreibt. 
Letzteres geschieht in Anlehnung an Prozesse der Meereisbildung, berÃ¼cksichtig je- 
doch die unterschiedlich mÃ¤chtig Ausbildung und Bildungsursache. 
Im vierten Kapitel werden die wahrend der Antarktis-Expedition 1989/90 auf dem 
FRIS durchgefÃ¼hrte Untersuchungen zum Temperaturregime und zum Massen- 
haushalt, insbesondere zum Abschmelzen des Schelfeises beschrieben. Es werden 
drei voneinander unabhÃ¤ngig Verfahren (Temperatur-, TDR- und OberflÃ¤chenmes 
sungen) zur Bestimmung der basalen MassenbilanzgrÃ¶i3 diskutiert und ihre Er- 
gebnisse miteinander verglichen. Die Temperaturuntersuchungen wurden bis in das 
Meerwasser unterhalb des Schelfeises durchgefÃ¼hrt Hiermit konnten auch Hinweise 
auf Gezeiteneffekte in der Wechselwirkung zwischen Ozean und Schelfeis festgestellt 
werden. Eine Ãœbersich Ã¼be vorhandenes Datenmaterial im Zentralteil des FRIS 
wird gegeben. 
In Kapitel 5 wird auf der Grundlage der experimentellen Ergebnisse das entwickelte 
thermische Modell entlang ausgewÃ¤hlte Flieolinien durch den Zentralteil des FRIS 
angewendet. Anhand der KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ den MassenfluB werden aus be- 
kannten MeÂ§grÃ¶Â Anfrier- und Abschmelzraten berechnet. Das simulierte Tempe- 
raturfeld entlang der FlieBlinien wird mit MeBdaten verglichen. 
In Kapitel 6 werden die Ergebnisse der Modellrechnungen in ihrer Konsequenz fÃ¼ 
weiterfÃ¼hrend sowohl theoretische als auch experimentelle Arbeiten erÃ¶rtert Am 
Beispiel des Fliefiverhaltens des Schelfeises und der Untersuchungsmethode mit dem 
elektromagnetischen Reflexionsverfahren wird der EinfluB des verÃ¤nderte Tempe- 
raturregimes im Zentralteil dargelegt. 
Im abschlieoenden Kapitel 7 sind die gewonnenen Erkenntnisse noch einmal irn Ãœber 
blick zusammengefaot. 
2. Grundlagen zum Energie- und 
Massenhaushalt 
Jedes Medium, das nicht einem Temperaturgleichgewicht unterliegt, ist bestrebt, 
seinen thermischen Ungleichgewichtszustand durch Energietransport auszugleichen. 
Der Energieaustausch erfolgt durch WÃ¤rmestrÃ¶mung vom wÃ¤rmere zum kÃ¤lte 
ren Bereich des Mediums. Dieser WÃ¤rmetranspor kann im wesentlichen durch drei 
unterschiedliche Prozesse erfolgen: 
0 WÃ¤rmeleitun (Konduktion) 
WÃ¤rmeleitun stellt den Transport von WÃ¤rmeenergi dar, der durch die un- 
geordnete Bewegung der Atome und MolekÃ¼l der Materie in Richtung des 
negativen Temperaturgradienten erfolgt. 
0 Advektion/Konvektion 
Advektion bzw. Konvektion setzt makroskopische Bewegung von Teilchen in 
der Materie voraus, die selbst WÃ¤rmeenergi mitfÃ¼hren 
0 Strahlung 
Beim WÃ¤rmetranspor durch Strahlung wird WÃ¤rmeenergi in Form von elek- 
tromagnetischen Wellen abgegeben. Diese Abgabe ist nur von der Temperatur 
des KÃ¶rper und nicht vom Temperaturgradienten abhÃ¤ngig 
In Gasen und FlÃ¼ssigkeite beschreiben Konvektion und Strahlung die wesentlichen 
Prozesse des WÃ¤rmetransportes In FestkÃ¶rper hingegen spielen die Prozesse der 
Strahlung und Konvektion eine untergeordnete Rolle. WÃ¤rmeleitun dominiert den 
WÃ¤rmetransport Da Eis in erster Linie als plastisch verformbarer KÃ¶rpe zu be- 
trachten ist, finden sowohl konduktive als auch advektive Terme fÃ¼ die LÃ¶sun des 
WÃ¤rmetransportproblem BerÃ¼cksichtigung Letztere sind wiederum durch Massen- 
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aufgrund seiner klaren Bildungsbedingungen einfacheren VerhÃ¤ltnissen als dies fÃ¼ 
marines Eis, das aus dem ozeanischen Milieu hervorgegangen ist, gilt. Hier sind be- 
sonders die EinflÃ¼ss der Verunreinigungen (z.B. Salzlauge) auf die WÃ¤rmeleitfÃ¤hi 
keit und die VolumenwÃ¤rm zu nennen, sowie die durch den Anfrierprozei3 freiwer- 
dende KristallisationswÃ¤rme 
Sowohl fÃ¼ den meteorischen als auch fÃ¼ den marinen Bereich des Schelfeises lassen 
sich grundlegend zwei Vereinfachungen formulieren: 
a )  Nach Sanderson & Doake (1979) gilt eine reibungsfreie Kopplung fÃ¼ Schelf- 
eise mit dem Ozean. Dies fÃ¼hr dazu, daÂ die SchererwÃ¤rmun ( Q  = 2 & ~ ~ ~  
(Paterson, 1981)) in guter NÃ¤herun vernachlÃ¤ssig werden kann. 
b) WÃ¤rmeproduktio durch innere Quellen (z.B. radioaktive WÃ¤rmequellen kÃ¶n 
nen vernachlÃ¤ssig werden. 
2.2.1 Das meteorisch gebildete Schelfeis 
Das glaziale Eis, welches durch den ProzeÂ der Diagenese bzw. Metamorphose aus 
Schnee gebildet wird, bezeichnet man oft auch als meteorisches Eis. Es ist in den 
oberen 100 - 150m durch eine stetige Dichtezunahme bis zur Dichte von reinem 
Eis (pi  = 9 1 7 3 )  charakterisiert. Dieser ProzeÂ der Firnverdichtung kann durch 
unterschiedliche Mechanismen bewirkt werden, deren EinfluB sich mit zunehmen- 
der Dichte Ã¤nder (Anderson & Benson, 1963; Paterson, 1981): Umverteilung der 
Schneekristalle bis zur dichtesten Packung, Evaporation, Sintern, Sublimation, Re- 
kristallisation, Kompression und innere Deformation. 
Da insbesondere die thermischen Eigenschaften des Eises eng an die Dichte des Ma- 
terials gekoppelt sind, soll im folgenden kurz auf den ProzeÂ der Firnverdichtung 
eingegangen werden und ein semi-empirisches Modell von Herron & Langway (1980) 
skizziert werden, das diesen ProzeÂ beschreibt. 
Allgemein gliedert sich die Verdichtung von Firn in drei Stadien, die sich strukturell 
voneinander unterscheiden. 
1. Einregelung und mechanische Umordnung der Kristalle bis zur dichtesten 
Packung: Dieser Wert ist bei einer PorositÃ¤ von Ca. 40 % erreicht, was ei- 
ner Dichte von etwa 5 5 0 3  entspricht. 
2. Sinterung und Rekristallisation: Dem erhÃ¶hte Druck durch das auflastende 
Material kÃ¶nne die Kristalle oder KÃ¶rne nur durch Verformung oder Zu- 
sammenwachsen ausweichen. Dies fÃ¼hr zur Verfestigung des Firns bis zum 
vollstÃ¤ndige PorenabschluB bei einer Dichte von ungefÃ¤h 830%. Gleichzeitig 
wird dies auch als Ãœbergan von Firn zu Eis definiert, bei dem die Permeabi- 
litÃ¤ der eingeschlossenen Luft gleich Null ist. 
3. Eine weitere Dichtezunahme des Eises bis zur Enddichte von 9 1 7 3  wird durch 
die Kompression der eingeschlossenen Luftvolumina bewirkt. 
Diese Stadien der Firnverdichtung gelten nur fÃ¼ trockenen Schnee und fÃ¼ ganzjÃ¤h 
rige negative Umgebungstemperaturen. Da die Prozesse sehr sensitiv auf Tempe- 
raturÃ¤nderunge reagieren, treten leicht lokale Variationen in der Dichte-Tiefen- 
Funktion auf. Das Vorhandensein von Schmelzwasser hat eine Beschleunigung der 
Transformation von Firn zu Eis zur Folge, da es die mittlere KorngrÃ¶a verringert 
und den Porenraum ausfÃ¼llt 
Der Firnverdichtungsprozef3 bis zur Dichte von 8 0 0 3  ist von Herron & Langway 
(1980) in einem semi-empirischen, analytischen Modell beschrieben worden. Un- 
ter der Annahme (Robin, 1958), daÂ die Ã„nderun des Porenraumes linear mit 
der Ã„nderun des Auflastdruckes verknÃ¼pf ist, geben sie zwei Gleichungen an, die 
nur von der mittleren Jahrestemperatur, der Akkumulationsrate und einer Modell- 
Anfangsdichte, die graphisch aus Firndichtewerten der oberen Ca. 5m bestimmt wird, 
abhÃ¤ngen FÃ¼ die erste Schicht bis zur kritischen Dichte p = 5 5 0 3  gilt fÃ¼ die 
Dichte-Tiefen-Funktion: 
mit 
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und 
I<o = (1.1 . 1 0 - ~  kg-'m2) e x p  I 
Hierbei bedeuten pi = 917% die Dichte von reinem Eis, po die Anfangsdichte, 
Ko eine Konstante, die der Arrheniusgleichung folgt, R = 8 . 3 1 4 J m o l 1 K 1  die 
allgemeine Gaskonstante, T die Temperatur in Kelvin und z die Tiefe in Meter, 
fÃ¼ welche die Dichte berechnet werden soll. Die kritische Dichte wird in der Tiefe 
zkT = -&[ln(-) - ln(+--)] P - P O  erreicht. AuffÃ¤lli ist, da8 die Firnverdichtung im 
ersten Stadium unabhÃ¤ngi von der Akkumulationsrate formuliert wird und nur von 
der mittleren Jahrestemperatur und der Anfangsdichte abhÃ¤ngt 
In der zweiten Schicht geben Herron & Langway ihre Gleichungen lediglich fÃ¼ den 
Dichtebereich 5 5 0 3  < p < 8 0 0 3  an, da ab 800% die Firnverdichtungsrate nicht- 
linear wird. Eine Extrapolation dieser Formel bis zur Dichte von reinem Eis liefert 
jedoch hinreichend gute Ergebnisse. Es gilt: 
und 
mit 
In dieser Beschreibung tritt die Akkumulationsrate a(kg m 2  a l )  auf, die nun 
EinfluB auf die Firnverdichtung hat. K\ ist eine Konstante (vgl. I<o). Die fÃ¼ dieses 
Modell benÃ¶tigte Eingabeparameter lassen sich mit Hilfe von feldglaziologischen 
Untersuchungen bestimmen bzw. ableiten. Nach Morris & Vaughan (1991) liefert die 
erste Formel fÃ¼ den Dichtebereich bis 5 5 0 3  zwar im Vergleich zu Feldmessungen 
auf dem FRIS zu niedrige Werte (der Firnverdichtungsproze8 lÃ¤uf aufgrund hoher 
Sommertemperaturen schneller ab), dieses spielt fÃ¼ die Betrachtungen jedoch eine 
untergeordnete Rolle. Dieser Dichtebereich wird in einer Tiefe von Ca. 10m erreicht 
und beeinflu8t die thermischen Eigenschaften des Eises daher nur unwesentlich. 
Die WÃ¤rmeleitfÃ¤higke von Schnee und Eis ist auf verschiedene Art und Weise in 
empirischen oder theoretischen Modellen zum Beispiel von Van Dusen (1929), Cars- 
law & Jaeger (1959), Schwerdtfeger (1963a) sowie Adams & Brown (1983) formuliert 
worden . Hierbei findet insbesondere die DichteabhÃ¤ngigkei aber auch die WÃ¤rme 
leitfÃ¤higkei des Porengases ihre BerÃ¼cksichtigun . Nach Paterson (1981) liefern die 
Beziehungen von Van Dusen (1929) 
eine untere Grenze fÃ¼ die WÃ¤rmeleitfÃ¤higke von Schnee und Eis und die Beziehung 
von Schwerdtfeger (1963a) 
eine obere Grenze. Hierbei beschreibt ki = 2 . 1 W m 1 K 1  die WÃ¤rmeleitfÃ¤higke fÃ¼ 
reines Eis und p die Dichte. Die TemperaturabhÃ¤ngigkei der WÃ¤rmeleitfÃ¤higke ist 
verglichen mit der DichteabhÃ¤ngigkei klein und kann fÃ¼ den Bereich des meteori- 
schen Eises vernachlÃ¤ssig werden. 
In Abbildung 2.1 ist die Dichte-Tiefen-Funktion nach Herron & Langway (1980) mit 
fÃ¼ das FRIS bestimmten Eingabewerten im Bereich der Filchner-Station (Reinwarth 
& Graf, 1985) sowie daraus berechneten WÃ¤rmeleitfÃ¤higkeit dargestellt. 
Mit EinfÃ¼hrun der thermischen DiffusivitÃ¤ 
k 
K = -  (2.13) 
PCP 
kann die allgemeine WÃ¤rmetransportgleichun nun wie folgt aufgestellt werden: 
Unter der Voraussetzung, daÂ das Temperaturfeld des Schelfeises in genÃ¼gende 
Entfernung vom Inlandeis und von seitlichen Berandungen berechnet wird, kÃ¶nne 
seitliche Scherungen und ihr EinfluB auf das Geschwindigkeitsfeld vernachlÃ¤ssig 
werden. Eine vertikale EissÃ¤ul bleibt in einem Schelfeis vertikal. Die FlieBgeschwin- 
digkeit in einem Schelfeis ist tiefenunabhÃ¤ngig In diesem Fall sind auch die horizon- 
talen Temperaturgradienten im Vergleich zum vertikalen Temperaturgradienten zu 
vernachlÃ¤ssigen so daÂ gilt: 
9 T  9 T 9 T  
-- < -  9 x ' a y  9z  
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Dichte (Mg/(m**3)) 
0.0 0.1 0.2 0.3 0.4 0.5 0.6 0.7 0.8 0.9 
krit. Tiefen (m): ; + 
= l + Z(0.66 Mc/rna )= 9.35 : Z(O.8 Mt/rn') = 49.93 : 
WÃ¤rmeleitfÃ¤higke (W/m/K) 
0.0 0.5 1 .o 1.5 2.0 
.2 Z van Dusen (1929) 
Schwerdtfeger (1963a) 
- .... reines Eis 
Abbildung 2.1: Dichte-Tiefen-Funktion im Bereich der Filchner-Station nach dem Modell 
von Herron & Langway (1980) (links) und WÃ¤rmeleitfÃ¤higke nach Van Dusen (1929) und 
Schwerdtfeger (1963a) (rechts) 
Die Annahme der tiefenunabhÃ¤ngige FlieBgeschwindigkeit C fÃ¼hr nach Paterson 
(1981) zur einer weiteren Vereinfachung. Die Ableitung kann als lokale Ableitung 
betrachtet werden, die sich mit der EissÃ¤ul bewegt und in der dadurch die horizon- 
talen Advektionsterme U E, V% implizit enthalten sind ('moving-column model'). 
Die horizontalen Advektionsterme spielen somit gegenÃ¼be vertikaler Advektion eine 
untergeordnete Rolle und es gilt: 
Somit vereinfacht sich Gleichung 2.14 zu: 
Mit 
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folgt 
Die vertikale Geschwindigkeit W, die den advektiven WÃ¤rmetranspor steuert, ist 
eine tiefenabhÃ¤ngig GrÃ¶Â und kann durch Integration der vertikalen Strainrate 
in = -(iXx + iyy) (vgl. Gleichung 2.31) Ã¼be die EismÃ¤chtigkei berechnet werden. 
Sie beschreibt den an Partikelbewegung gekoppelten WÃ¤rmetranspor und ist an der 
EisoberflÃ¤ch eine Funktion der Akkumulationsrate Ai (bi = k; [A i ]  = EisÃ¤quiva 
lent). An der Eisunterseite ist sie durch die Schmelz- bzw. Anfrierrate m gegeben. 
Hierbei bedeuten m < 0 Schmelzen und m > 0 Anfrieren. Das Koordinatensystem 
ist so gewÃ¤hlt daÂ die x-Achse in Fliehichtung und die z-Achse positiv nach unten 
zeigt, wobei der Ursprung des Koordinatensystems auf der EisoberflÃ¤ch liegt. 
FÃ¼ die vertikale Geschwindigkeit in der Tiefe z gilt (vgl. Robin, 1955; MacAyeal & 
Thomas, 1986): 
( ff) z w{z) = 1 - - bi + .zizz + -m H (2.20) 
wobei H der EismÃ¤chtigkei entspricht. 
2.2.2 Das marin gebildete Schelfeis 
Im Gegensatz zu meteorisch gebildetem Eis entsteht das marine Eis durch Bildung 
von Eiskristallen in der WassersÃ¤ul unterhalb des Schelfeises (Unterwassereis) und 
durch Akkumulation und Verdichtung dieses Kristall/Meerwassergemisches an der 
Schelfeisunterseite. Es ist somit vergleichbar mit dem in polaren Breiten auftreten- 
den Meereis, kann im Gegensatz dazu aber weitaus grÃ¶Â§e MÃ¤chtigkeite erreichen 
und unterliegt grundlegend anderen Bildungsbedingungen. 
Die Ursache fÃ¼ die Bildung von Unterwassereis liegt in der Hebung von potentiell 
unterkÃ¼hlte Meerwasser (Meerwasser mit Temperaturen unterhalb seines Ober- 
flÃ¤chengefrierpunktes) welches durch diesen ProzeÂ seinen In-situ-Gefrierpunkt un- 
terschreitet (Foldvik & Kvinge, 1974). Dieser Mechanismus, der eine direkte Folge 
der Wechselwirkung zwischen Schelfeis und Ozean ist und zur Bildung des marinen 
Eises fÃ¼hrt wird durch das Modell der 'Eispumpe' (Robin, 1979; Lewis & Perkin, 
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1986) beschrieben und soll in Kapitel 2.4 nÃ¤he erlÃ¤uter werden. 
In diesem Kapitel werden zunÃ¤chs einmal die thermischen Eigenschaften des mari- 
nen Eises, wie sie aus Modellen der Meereisbildung abzuleiten sind, und ihr EinfluÂ 
auf die thermische Entwicklung des gesamten Schelfeises vorgestellt und diskutiert. 
Das in der WassersÃ¤ul unterhalb des Schelfeises gebildete Unterwassereis lagert sich 
aufgrund seines Auftriebs an der Schelfeisunterseite an. Zwischen den Eiskristallen 
bleibt Meerwasser eingeschlossen, in dem die einzelnen Salze erst mit zunehmen- 
der AbkÃ¼hlun nach und nach auskristallisieren. FÃ¼ Meerwasser mit einer typi- 
schen SalinitÃ¤ von 35Â°/0 sind dies: NafiO4 - 10H20 (Mirabilit) bei -8.2OC' und 
NaCl  . 2 H D  bei -22.gÂ° (Schwerdtfeger, 1963b). Im Laufe des Gefriervorgangs 
bilden sich in tieferen Schichten des Eises Strukturen mit Ã¼berwiegen vertikalen 
AbfluBkanÃ¤len Die eingeschlossene Salzlauge ('brine') wird in diesem System durch 
Prozesse der Diffusion und Konvektion allmÃ¤hlic nach unten aus dem Meereis ent- 
fernt (Untersteiner, 1967; Lake & Lewis, 1970). Aus diesem Grunde ist der Salzgehalt 
von Meereis im Vergleich zum Meerwasser sehr viel kleiner. Das allmÃ¤hlich Aus- 
sickern der Salzlauge hat zur Folge, daÂ der Salzgehalt des Meereises umso kleiner 
ist, je langsamer der Gefriervorgang ablÃ¤uft Mit zunehmendem Alter des Meereises, 
und damit mit zunehmender Entfernung von der Eis/Meerwassergrenze, kann fast 
salzfreies Eis entstehen. Nach Dietrich et al. (1975) sind typische Werte fÃ¼ den Salz- 
gehalt von mehrjÃ¤hrige Meereis kleiner 2Â°/00 fÃ¼ einjÃ¤hrige Meereis 3 - 5Â°/0 und 
zu Beginn der Neueisbildung 10Â°/oo Die SalinitÃ¤tsanalys an Bohrmehlproben des 
marinen Eises in der Bohrung B13 im Kantenbereich des FRIS (Oerter et al., 1990) 
ergab einen Salzgehalt von kleiner O.lO/,o,  was auf einen langsamen BildungsprozeB 
und ein groBes Alter schlieÂ§e lÃ¤Bt 
FÃ¼ die modellmÃ¤Big Beschreibung des marin gebildeten Eises, lÃ¤B sich nun fol- 
gendes Konzept angeben: 
0 Formulierung der thermischen Eigenschaften des marinen Eises in AbhÃ¤ngig 
keit vom Salzgehalt, der Temperatur und des Alters (Schichtdicke) 
Unterteilung des marinen Eises in eine Bildungszone ('s1ush'-Schicht) und eine 
Zone mehrjÃ¤hrigen desalinierten Eises mit konstanter SalinitÃ¤ 
Die WÃ¤rmeleitfÃ¤higke des marinen Eises wird in der slush-Zone durch Laugenein- 
schlÃ¼sse sogenannte brine-pockets, beeinfluflt, die wÃ¤hren der Anlagerung von Un- 
terwassereis isoliert werden. Diese brine-pockets befinden sich auf Gefrierpunkttem- 
peratur und sind im Phasengleichgewicht mit dem umgebenden Eis. Dieser Gleichge- 
wichtszustand wird durch VolumenÃ¤nderun der brine-pockets aufrecht erhalten. Ein 
Anstieg der Temperatur fÃ¼hr zum Schmelzen des Eises, das die Laugeneinsch1Ã¼ss. 
umgibt, was die Salzkonzentration der Lauge erniedrigt und den Gefrierpunkt wie- 
derum heraufsetzt. Die brine-pockets kÃ¶nne somit als thermisches Reservoir ange- 
sehen werden, das die ErwÃ¤rmun oder AbkÃ¼hlun des Eises steuert. 
Die thermischen Eigenschaften des marinen Eises sind folglich Funktionen des Salz- 
gehaltes und der Temperatur sowie des Abstandes von der GrenzflÃ¤ch Eis/Meer- 
Wasser. 
Die VerÃ¤nderunge der Dichte, WÃ¤rmeleitfÃ¤higke und der spezifischen WÃ¤rm wur- 
den zuerst von Malmgren (1927) untersucht, Schwerdtfeger (l963b) lieferte eine 
zusammenfassende theoretische Analyse dieses Problems. In Arbeiten Ã¼be thermo- 
dynamische Meereismodelle geben Untersteiner (1964) und Maykut & Untersteiner 
(1971) NÃ¤herunge fÃ¼ die Beschreibungen von VolumenwÃ¤rm (pcp)  und WÃ¤rme 
Hierbei stehen die Indizes i fÃ¼ reines Eis und s fÃ¼ marines Eis. S ( z )  beschreibt den 
tiefenabhÃ¤ngige Salzgehalt in kg/m3, T die Temperatur in Kelvin. Die Konstanten 
sind gegeben durch 7 = 17.169 - 106 JI{kg-* und Ã = 0.117 Wm2kg-I. Durch diese 
Formulierung wird sowohl der stetigen VolumenÃ¤nderun der brine-pockets als auch 
dem mit dem Gefrierprozefl verbundenen Flufl latenter WÃ¤rm Rechnung getragen. 
In Abbildung 2.2 ist die WÃ¤rmeleitfÃ¤higkei die VoIumenwÃ¤rm und die thermische 
DiffusivitÃ¤ in AbhÃ¤ngigkei vom Salzgehalt und der Temperatur dargestellt. Es ist 
zu erkennen, daÂ die WÃ¤rmeleitfÃ¤higke von Meereis mit abnehmendem Salzgehalt 
ansteigt. Die TemperaturabhÃ¤ngigkei der WÃ¤rmeleitfÃ¤higke ist nahe dem Gefrier- 
punkt sehr groÂ§ Erst bei niedrigen Temperaturen nÃ¤her sich der Graph dem Wert 
0 
Temperatur (Grad C) 
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Abbildung 2.2: WÃ¤rmeleitfÃ¤higke (links oben), VolumenwÃ¤rm (rechts oben), thermische 
DiffusivitÃ¤ (links unten) und latente SchmelzwÃ¤rm (rechts unten) von Meereis als Funktionen 
der Temperatur und des Salzgehaltes irn Bereich von OO/oo bis 10Â°/o 
fÃ¼ reines Eis an. 
Die VolumenwÃ¤rm ist bei Temperaturen um den Gefrierpunkt grÃ¶fie als diejenige 
des reinen Eises, da bei weiterer AbkÃ¼hlun die WÃ¤rmebilan fast ausschliefilich 
durch das Ausfrieren weiterer Salzlauge und somit durch den Eintrag latenter WÃ¤rm 
bestimmt wird. Erst bei tieferen Temperaturen nÃ¤her sich der Wert demjenigen des 
reinen Eises an, indem der brine-Gehalt sehr klein wird bzw. verschwindet. 
Die thermische DiffusivitÃ¤t die als Quotient aus WÃ¤rmeleitfÃ¤higke und Volu- 
menwÃ¤rm definiert ist, zeigt folglich eine starke AbhÃ¤ngigkei von Salzgehalt und 
Temperatur und weist insbesondere nahe dem Gefrierpunkt grofie Unterschiede auf. 
Die Dichte-Tiefen-Funktion des Meereises ist eine Funktion des Salzgehaltes, der 
Temperatur und desjenigen Luftgehaltes, welcher durch den Gefriervorgang im Was- 
ser gelÃ¶ste Luft und im wesentlichen auch durch den Kontakt zur AtmosphÃ¤r 
eindringt (Schwerdtfeger, 1963b). FÃ¼ das marine Eis spielt diese AbhÃ¤ngigkei hin- 
gegen eine untergeordnete Rolle, da bei der Eisbildung nur die im Wasser gelÃ¶st 
Luft einen Beitrag liefern kÃ¶nnte Dieses wird auch durch die Bohrkerne aus dem ma- 
rinen Eis bestÃ¤tigt die keinerlei sichtbare LuftblÃ¤sche enthalten und im Durchlicht 
glasklar erscheinen. Es gilt: 
wobei a dem Luftgehalt, der fÃ¼ marines Eis in guter NÃ¤herun Null gesetzt werden 
kann, und p, der Dichte von reinem Eis entspricht. 
Die durch den Anfriervorgang freigesetzte KristallisationswÃ¤rm kann das Tem- 
peraturfeld im Bereich der slush-Schicht beeinflussen. Da fÃ¼ Meereis keine feste 
Temperatur fÃ¼ die Phasenumwandlung flÃ¼ssig/fes anzugeben ist, mufi die latente 
SchmelzwÃ¤rm in AbhÃ¤ngigkei vom Salzgehalt und der Temperatur formuliert wer- 
den. Nach Yen (1981) gilt hierfÃ¼r 
wobei Ls die latente SchmelzwÃ¤rm in kJ k g l  angibt (vgl. Abbildung 2.2). Die 
Ã„nderun der inneren Energie Q eines Volumenelementes Ve des Systems ist gegeben 
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durch: 
Aufgrund dieser Formulierung kann Q als interne Energiequelle in der WÃ¤rmelei 
tungsgleichung BerÃ¼cksichtigun finden, wobei das kristallisierte Volumen durch die 
Anfrierrate parameterisiert werden kann. Nach Clough & Hansen (1979) und Zo- 
tikov et al. (1980) kommt dem Anfrierprozefl durch WÃ¤rmeleitun jedoch nur eine 
untergeordnete Rolle in der Bildung von marinem Eis zu und braucht daher in der 
WÃ¤rmetransportgleichun nicht berÃ¼cksichtig zu werden. Er spielt hingegen in der 
Energiebilanz fÃ¼ die Eisunterseite und damit in der Festlegung der Temperatur- 
randbedingung eine wichtige Rolle, auf die in Kapitel 3.2 ausfÃ¼hrlic eingegangen 
wird. Die Ursache fÃ¼ das Anfrieren und Abschmelzen soll in Kapitel 2.4 diskutiert 
werden. 
Die allgemeine WÃ¤rmetransportgleichun (Gl.2.14) kann nun mit den in Kapitel 
2.2.1 fÃ¼ ein Schelfeis diskutierten Vereinfachungen und den Gleichungen 2.21 - 2.23 
fÃ¼ das marine Eis folgendermaflen umgeschrieben werden. Es gilt: 
Durch die Aufteilung des marinen Eises in eine Zone alten, desalinierten Eises mit 
konstantem Salzgehalt (d.h. 15 = 0) und eine Bildungszone folgt fÃ¼ den Bereich 
oberhalb der slush-Schicht: 
Der Salzgehalt in der slush-Schicht wird in Anlehnung an SalinitÃ¤tsprofil aus Meer- 
eisproben als exponentielle Funktion angenommen (Kipfstuhl, 1991), wobei die Dicke 
der slush-Schicht (Hsi) als Skalierungsgrofie wirkt. Es gilt: 
In dieser Formulierung beschreibt So den Salzgehalt des alten marinen Eises mit 
O.lO/oo und a = Ã ‘ Z  (*) den Koeffizienten der Exponentialfunktion. Die Va- 
HÃ I 
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riablen z ~ ~ ~ / ~ ~ ~  z ~ ~ , . , ~ ;  entsprechen den Tiefenlagen der Grenzschichten von mete- 
orischem zu marinem Eis und vom alten marinen Eis zur slush-Schicht. H ist die Ge- 
samtmÃ¤chtigkei des Eises. Die maximale SalinitÃ¤ an der Grenze der slush-Schicht 
zum Meerwasser wird mit 10Â°/o angenommen. 
2.3 Die KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ den Massenflun 
Die KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ den Massenflua beschreibt die Bilanz der Zu- und 
AbflÃ¼ss des EiskÃ¶rpers die sich in ihrer Summe in der EisdickenÃ¤nderun des 
Schelfeises wiederspiegeln. Sie wird bestimmt durch die Akkumulationsrate an der 
EisoberflÃ¤che die Schmelzrate an der Eisunterseite, die horizontalen Strainraten, 
die Eisdicke und ihre Gradienten sowie durch die Flieageschwindigkeit des Eises. 
Grundlage und Voraussetzung fÃ¼ die Herleitung der KontinuitÃ¤tsgleichun ist die 
Betrachtung des EiskÃ¶rper als inkompressibles Medium, wie es in der Kontinu- 
umsmechanik Ã¼blic ist. Betrachtet man das KrÃ¤ftegleichgewich fÃ¼ ein Einheits- 
volumen von Eis, so liefert das zweite Newton'sche Gesetz unter VernachlÃ¤ssigun 
der TrÃ¤gheitskrÃ¤f (Jaeger, 1969) die Grundgleichung fÃ¼ das Spannungsfeld dieses 
Einheitsvolumens. Es gilt: 
Hierbei beschreiben oz, oy,  uz die Komponenten der Normalspannungen, . . . , 
rZy die Komponenten der Scherspa,nnungen, gx, gy , gz die Komponenten der Schwere- 
beschleunigung und p die Dichte des Mediums. Unter Verwendung des Fliefigesetzes 
von Glen (1955), das die Spannungen (stresses) TG und Dehnungsraten (strain rates) 
iij in Beziehung zueinander setzt, 
kann aus den Normalkomponenten des Spannungsdeviators U, = T,!; (Formulierung 
der Spannungen unabhÃ¤ngi vom hydrostatischen Druck; T- = rÃ - 6 Ã £ [ i ( ~ x  + ryy + 
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T ~ ) ]  ) die InkompressibilitÃ¤tsbedingun angegeben werden (z.B. Paterson, 1981). 
Die Variable T beschreibt die effektive Scherspannung und liefert gleichzeitig die 
zweite Invariante des Spannungstensors, A ist eine Konstante, die der Arrhenius- 
Gleichung folgt und der TemperaturabhÃ¤ngigkei des Fliefigesetzes Rechnung trÃ¤g 
und n ist eine Konstante, die im allgemeinen den Wert 3 hat und mit der Glei- 
chung 2.30 die Fliefieigenschaften von Gletschereis hinreichend genau beschreibt. 
Die InkompressibilitÃ¤tsbedingun lautet: 
Diese Beziehung gilt sicherlich nicht ohne EinschrÃ¤nkun fÃ¼ den oberen Firnbe- 
reich, in dem der MetamorphoseprozeB des Schnees noch nicht abgeschlossen ist. 
Unter der Annahme der lateralen HomogenitÃ¤ dieser Schicht kann Gleichung 2.31 
jedoch in guter NÃ¤herun angewendet werden. Aus der Definition der Dehnungs- 
rate Â£ = %,? = 1,2 ,3  und nach Integration Ã¼be die EismÃ¤chtigkei H folgt die 
KontinuitÃ¤tsgleichun (z.B. Crary, 1962): 
Hierbei beschreiben u und V die horizontalen Komponenten des FlieBvektors C, der 
aufgrund der reibungsfreien Eis/Meerwasser-Kopplung (Sanderson & Doake, 1979) 
tiefenunabhÃ¤ngi ist, 4 die Akkumulationsrate und m die Schmelz- bzw. Anfrierrate. 
Unter der Annahme eines stationÃ¤re Schelfeises (F = 0) und Verwendung von 
Gleichung 2.31 sowie der Definition der Dehnungsraten ergibt sich: 
Mit Hilfe dieser Gleichung kann die mefitechnisch nur schwer zugÃ¤nglich GrÃ¶fi 
der basalen Schmelzrate aus OberflÃ¤chenmessunge der Akkumulationsrate, der ho- 
rizontalen Strainraten, der FlieBgeschwindigkeit des Eises sowie der Eisdicke und 
ihres Gradienten berechnet werden, die neben der Akkumulationrate und der Strain- 
ausdÃ¼nnun (Â£=H den advektiven WÃ¤rmetranspor in Schelfeisen steuert. 
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2.4 Wechselwirkung von Ozean und Schelfeis 
Die Bildung des marinen EiskÃ¶rper im Zentralteil des FRIS ist das Resultat eines 
komplexen thermodynamischen Prozesses, der in enger Wechselwirkung zwischen 
dem Ozean mit seinem StrÃ¶mungssyste und dem Schelfeis selbst steht. Das aus 
dem marinen Milieu entstandene Eis ist bereits seit vielen Jahren als Unterwasse- 
reis bekannt (z.B. Dayton et al., 1969)5 und wird in der freien WassersÃ¤ul durch 
Hebung von potentiell unterkÃ¼hlte Wasser gebildet (Foldvik & Kvinge, 1974). Es 
lagert sich durch seinen Auftrieb an der Schelfeisunterseite an und ist damit eine wei- 
tere ZutragsgrÃ–Be die insbesondere beim FRIS mit MÃ¤chtigkeite von bis zu 400m 
(Engelhardt & Determann, 1987; Thyssen, 1988) die Massenbilanz im Zentralteil 
signifikant beeinflu5t und steuert. Basale ZutragsgrÃ¶fie vergleichbarer Dimensio- 
nen sind in der Antarktis nur vom Amery-Schelfeis (Morgan, 1972) mit ca. 160m 
bekannt. 
Die Rate mit der das Eis an der Schelfeisunterseite abschmilzt bzw. anfriert hÃ¤ng in 
erster Linie von der Temperatur des Eises und des Meerwassers, vom Salzgehalt und 
von der Geschwindigkeit und Richtung der ozeanischen StrÃ¶mun ab. Nach einem 
Modell von Robin (1979) dringt hochsalines Schelfwasser (High-Salinity Shelf Water: 
HSSW), welches sich wÃ¤hren der Wintermonate auf dem Kontinentalen Schelf der 
Weddell See durch Ausfrieren von Meereis bildet und dem Westlichen Schelfwassers 
(Western Shelf Water: WSW) zuzuordnen ist, aufgrund ozeanischer StrÃ¶munge bis 
weit unter das Schelfeis vor (vgl. Abb. 2.3). Der hohe Salzgehalt und die Dichte des 
HSSW ergibt im gesamten Tiefenbereich ein nahezu isothermales Wasser mit einem 
OberflÃ¤chengefrierpunk von Ca. -l.gÂ°C Das HSSW gleitet den Kontinentalhang 
unter das Schelfeis hinab und bedingt ein starkes Abschmelzen im Bereich der groun- 
ding line (nach Jenkins (1991) bis zu 6m/a}, da an dieser Stelle das relativ warme 
HSSW und das Schelfeis mit Druck-S~hmelztem~eratur (ca. -3.0Â° bei 1500m Was- 
sertiefe) in Kontakt kommen. Es bildet sich eine Zirkulationszelle am Meeresboden 
aus, die von einer durch Schmelzprozesse gebildeten Wassermasse Ã¼berlager wird, 
5Eine umfangreiche Zusammenstellung und Ãœbersich bisheriger Beobachtungen von Unterwasser- 
eis ist bei Kipfstuhl (1991) gegeben. 
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Abbildung 2.3: Schemazeichnung zum Modell der zweidimensionale Zirkulation unter einem 
Schelfeis nach Robin (1979) mit potentiellen Anfrier- und Abschmelzzonen (entnommen aus 
Nicholls et al., 1991) 
das sogenannte Ice Shelf Water (ISW). Dieses ISW ist mit Schmelzwasser vermisch- 
tes HSSW und befindet sich nach hinreichend grofiem Eintrag von Schmelzwasser 
auf seinem In-situ-Gefrierpunkt. Wird das ISW in geringere Tiefenbereiche angeho- 
ben, dies ist z.B. durch das EntlangstrÃ¶me an der geneigten Schelfeisunterseite der 
Fall, so wird das ISW in Bezug auf seinen In-situ-Gefrierpunkt unterkÃ¼hlt In diesem 
Fall kann der thermodynamische Gleichgewichtszustand nur durch die Bildung von 
Eiskristallen erreicht werden. Das Eis wird von einem Ort grÃ¶fiere Druckes an einen 
Ort geringeren Druckes verlagert. Dieser ProzeÂ wird von Lewis & Perkin (1986) als 
Eispumpe' bezeichnet. 
In Abbildung 2.4 ist zur Verdeutlichung ein schematisches Phasendiagramm fÃ¼ das 
Zweistoffsystem Eis-Salz gezeigt. Nach Doake (1976) tritt Schmelzen von Eis genau 
dann ein, wenn Eis (Punkt a) und Meerwasser (Punkt b) mit derselben Temperatur 
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Abbildung 2.4: Schematisches Phasendiagrarnm fÃ¼ das Zweistoffsystem Eis-Salz irn Bereich 
von 30Â°/o bis 40Â°/o (nach Doake, 1976). Links: fÃ¼ den Fall des Abschmelzens, rechts: fÃ¼ 
den Fall des Anfrierens. 
in Kontakt treten. Da das Meerwasser eine Temperatur oberhalb des Gefrierpunk- 
tes hat, liegt ein Ungleichgewichtszustand vor, den das System durch Aufschmelzen 
des Eises ausgleicht. Hierdurch wird sowohl die Temperatur als auch der Salzgehalt 
des Systems gesenkt bis das Gleichgewicht (Punkt C auf dem Liquidus) erreicht ist. 
Die Temperatur sinkt, da latente WÃ¤rm fÃ¼ das Aufschmelzen benÃ¶tig wird. Der 
Salzgehalt des Meerwassers nimmt durch den Eintrag von SÃœBwasse ab. 
Das Anfrieren von marinem Eis an der Eisunterseite kann durch zwei Prozesse her- 
vorgerufen werden. Zum einen erfolgt die Bildung von Eiskristallen unter der Vor- 
aussetzung, daÂ im Gleichgewichtszustand befindliches Meerwasser (z.B. Punkt e 
beim Umgebungsdruck P l )  mit kÃ¤ltere Eis (Punkt d) in BerÃ¼hrun kommt. Durch 
WÃ¤rmeleitun im Schelfeis wird das Meerwasser abgekÃ¼hl und Eiskristalle abge- 
schieden, die an der Schelfeisunterseite anfrieren. Die Zusammensetzung des Meer- 
wassers wandert auf der Liquiduskurve abwÃ¤rt (Zunahme der Salzkonzentration 
bei gleichzeitiger Abnahme der Temperatur), bis beide Phasen dieselbe Temperatur 
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erreicht haben. Diesem ProzeB kommt nach Clough & Hansen (1979) und Zotikov et 
al. (1980) jedoch nur geringe Bedeutung zu (wenige cm/a). Zum anderen wird ma- 
rines Eis dann gebildet, wenn Meerwasser, das sich auf seinem Druck-Schmelzpunkt 
befindet, an einer geneigten Schelfeisunterseite entlangstrÃ¶m und dabei verschie- 
denen DrÃ¼cke ausgesetzt wird. Da mit zunehmendem Druck der Gefrierpunkt Tf 
von Meerwasser abnimmt (3 = -7.64.1O-'K/m (Foldvik &Kvinge, 1974)), wird 
z.B. Wasser bei einer anfÃ¤ngliche Zusammensetzung an Punkt e beim Umgebungs- 
druck P1 unter Ausscheidung von Eiskristallen in einer geringeren Tiefe an Punkt f 
bei PO < P1 im Gleichgewichtszustand sein. Die freiwerdende KristallisationswÃ¤rm 
erhÃ¶h die Meerwassertemperatur des durch die Salzausscheidung hÃ¶he konzentrier- 
ten Meerwassers. Robin & Swithinbank (1987) messen diesem ProzeB einen bisher 
unbeachteten EinfluB auf den Massenhaushalt der Schelfeise bei, zumal dieser auch 
ohne Zufuhr fÃ¼hlbare WÃ¤rm von auBen ablaufen kann (Lewis & Perkin, 1986). 
Modellrechnungen, die diesen ProzeB beinhalten, wurden erstmalig von MacAyeal 
(1984,1985) auf der Basis einer gezeitengetriebenen Simulation fÃ¼ das Ross-Schelfeis 
durchgefÃ¼hrt Hellmer & Olbers (1989, 1991) konnten in einem zweidimensiona- 
len Modell der thermohalinen Zirkulation6 unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis den 
Massen- und Energieaustausch an der EisIMeerwassergrenze und die wesentlichen 
Prozesse der regionalen Zirkulation, wie sie von Robin (1979) angegeben wurden, 
numerisch simulieren und Abschmelz- und Anfrierraten unter Vorgabe von ozeano- 
graphischen Messungen vor der Schelfeiskante rekonstruieren. In neueren Rechnun- 
gen von Jenkins & Doake (1991) finden insbesondere glaziologisch relevante GrÃ¶Be 
wie z.B. die Neigung der Eisunterseite BerÃ¼cksichtigung In einem eindimensionalen 
Modell entlang einer FlieBlinie diskutieren sie den EinfluB auf die ozeanische Zirku- 
lation und damit auf die Verteilung der Abschmelz- und Anfrierraten und bestÃ¤tige 
die Vorstellungen Ã¼be die sensible Wechselwirkung zwischen Ozean und Schelfeis. 
In einer neusten Arbeit von Jacobs et al. (1992) ist eine Zusammenfassung des der- 
zeitigen Wissenstandes dieses Prozesses gegeben. 
Temperatur- und dichtegetriebenes Modell zur ozeanischen Tiefenzirkulation; entsteht durch Gra- 
vitationseinwirkung, indem bei AbkÃ¼hlun Wasserteilchen an der MeeresoberflÃ¤ch schwerer wer- 
den und absinken und leichtere dafÃ¼ aufsteigen. 
2.5 Zusammenfassung 
In diesem Kapitel der vorliegenden Arbeit wurden die wesentlichen, das Tempera- 
turregime des Schelfeises beschreibenden Gleichungen besprochen. Es konnte eine 
Unterscheidung des Schelfeises und seiner thermischen Eigenschaften in einen me- 
teorischen und marinen Teil getroffen werden, wobei der marine Teil zusÃ¤tzlic 
in einen Bereich mehrjÃ¤hrigen desalinierten Eises und eine Anfrierzone ('slush'- 
Zone) unterteilt wurde. WÃ¤hren die thermischen Eigenschaften im meteorischen 
Teil hauptsÃ¤chlic durch die tiefenabhÃ¤ngig Dichte parameterisiert werden konn- 
ten, muÂ§t im marinen Teil eine AbhÃ¤ngigkei von Temperatur und Salzgehalt ein- 
gefÃ¼hr werden. 
Weiterhin wurde die Grundgleichung zur Bestimmung der Massenbilanz von Schelfei- 
sen angegeben. Diese Beziehung liefert die MÃ¶glichkei aus vorhandenen OberflÃ¤chen 
messungen die basale Schmelzrate abzuleiten und unter Voraussetzung stationÃ¤re 
Bedingungen diejenigen Bilanzparameter an jedem Punkt des Schelfeises zu bestim- 
men, welche die advektiven WÃ¤rmetransportprozesse beschreiben. 
Die Randbedingungen fÃ¼ die Simulation sind durch die OberflÃ¤chentemperatu 
des EiskÃ¶rper und die Gefrierpunkttemperatur des Meerwassers gegeben, wobei 
ausfÃ¼hrlic auf die thermodynamische Kopplung zwischen Ozean und Schelfeis ein- 
gegangen wurde. 
Im folgenden Kapitel wird daher auf der Grundlage dieser Gleichungen ein ther- 
misches Schelfeismodell vorgestellt, daÂ unter Verwendung von MeÂ§grÃ¶Â die Be- 
rechnung des Temperaturregimes entlang einer Fliealinie Ã¼be das gesamte Schelfeis 
ermÃ¶glicht 
3. Anwendung auf ein thermisches 
S chelfeismodell 
Das Temperaturverhalten grofler Eismassen ist in vielfacher Hinsicht von starkem 
Interesse. Zum einen ist der Flieflparameter des Eises und damit die Deformations- 
rate bzw. Verformbarkeit stark von der Temperatur abhÃ¤ngi (vgl. Paterson, 1981, 
Tabelle 3.3). Hier bestehen Variationsbreiten von zwei Dekaden Ã¼be einem Tem- 
peraturbereich von 0 bis -30Â°C Zum anderen bestimmt die basale Temperatur 
eines Gletschers, ob es zu grÃ¶flere GleitbetrÃ¤ge kommen kann (Temperatur am 
Druck-Schmelzpunkt) oder ob der Gletscher am Gletscherbett angefroren ist. Dieser 
Zustand steht in enger Wechselwirkung mit der Massenbilanz des Gletschers selbst 
und dem AbfluB aus dem NÃ¤hrgebiet Ein weiterer wichtiger Grund des Interesses 
sind die TemperaturabhÃ¤ngigkeite der elastischen und elektrischen Eigenschaften 
des Eises, die eine direkte Auswirkung auf geophysikalische Untersuchungsmetho- 
den haben. Hier sind z. B. die Absorption elektromagnetischer Wellen, die elektrische 
LeitfÃ¤higkei oder die Ausbreitungsgeschwindigkeit elastischer Wellen zu nennen. 
Im Gegensatz zu den Eisschilden wird dem Temperaturregime der Schelfeise nur we- 
nig Beachtung geschenkt. Aufgrund klarer Randbedingungen an der EisoberflÃ¤ch 
und der Eis/Meerwassergrenze kann das Temperaturprofil direkt aus der WÃ¤rme 
leitungsgleichung abgeleitet werden. So wurden lange Zeit die Modelle von Robin 
(1955) und Wexler (1960) benutzt, um eine analytische, stationÃ¤r LÃ¶sun fÃ¼ das 
Temperaturregime von Schelfeisen mit unterschiedlichen BilanzgrÃ¶fle anzuwenden 
und gemessene Temperaturprofile anzupassen. Erst spÃ¤te wurden nicht-stationÃ¤r 
LÃ¶sunge mit der Methode der Finiten Differenzen und der Finiten Elemente ange- 
wendet (MacAyeal & Thomas, 1979, 1986). Hiermit konnten erstmalig lokale Effekte 
berÃ¼cksichtig werden und die Reaktion des Temperaturfeldes auf Ã„nderunge der 
Randbedingungen entlang einer Fliefllinie von der grounding line bis zu einer Boh- 
rung hin untersucht werden. 
Das Filchner-Ronne-Schelfeis stellt mit dem marinen EiskÃ¶rpe in seinem zentralen 
Bereich im Vergleich zu anderen antarktischen Schelfeisen eine Besonderheit dar. Da 
mehr als zwei Drittel der EismÃ¤chtigkei durch marine Akkumulation hervorgeru- 
fen wird, und diese bei einer Druck- Schmelzpunkttemperatur von -2.0 bis -2.5OC 
stattfindet, wird das Temperaturregime signifikant verÃ¤nder und das meteorische 
Eis in seinen rheologischen Eigenschaften beeinflufit. 
Ziel dieses Kapitels ist es daher, ein numerisches Modell entlang einer Fliefilinie 
durch den Zentralteil vorzustellen, welches die marine Akkumulation berÃ¼cksichtig 
und die MÃ¶glichkei bietet, auf der Basis der in Kapitel 2 diskutierten Grundlagen 
das Temperaturregime zu berechnen. DarÃ¼be hinaus werden die fÃ¼ die Modellrech- 
nungen notwendigen Annahmen und Vereinfachungen erÃ¶rtert 
3.1 Numerisches LÃ¶sungsverfahre 
Das Grundprinzip zur numerischen LÃ¶sun partieller Differentialgleichungen liegt 
zum einen in der Diskretisierung des LÃ¶sungsgebiete und zum anderen in der 
Bestimmung der LÃ¶sungsfunktio in diesem Grundgebiet, die sich aufgrund der 
Anfangs- und Randbedingungen sowie der Materialparameter des physikalischen 
Problems einstellt. Eine Beschreibung solcher numerischer Verfahren ist 2.B. bei 
Marsal (1976), Mitchell & Griffiths (1980) und Zienkiewicz & Morgan (1983) ge- 
geben. Zu den wichtigsten Verfahren zÃ¤hle die Methoden der Finiten Differenzen 
und der Finiten Elemente. Da die Finite Elemente-Methode die LÃ¶sungsfunktio in 
abgeschlossenen Teilgebieten approximiert und damit durch eine variable NetzgrÃ¶fi 
das physikalische Problem universell anpafit, benÃ¶tig dieses Verfahren eine hohe 
Rechenleistung. Die Methode der Finiten Differenzen hingegen approximiert die Dif- 
ferentialquotienten durch Differenzenquotienten auf einem Ã¤quidistante Gitter und 
ermÃ¶glich dadurch das Aufstellen der Bestimmungsgleichungen an den Gitterpunk- 
ten in Form linearer Gleichungssysteme. Hierdurch ist eine einfache Umsetzung in 
einen entsprechenden Algorithmus bei akzeptabler Rechenleistung gewÃ¤hrleistet 
Die das thermische Regime des Schelfeises beschreibenden Grundgleichungen (vgl. 
Kapitel 2, Gl. 2.19, 2.26, 2.27) stellen ein System gekoppelter, partieller Differen- 
tialgleichungen mit zwei beweglichen GrenzflÃ¤che dar. Dieses Gleichungssystem 
wird mit einem expliziten Differenzenschema (Marsal, 1976) gelÃ¶st Der Bewegung 
der GrenzflÃ¤che durch Akkumulation an der Eisoberseite bzw. Schmelzen oder 
Anfrieren an der Eisunterseite wird durch einen zeitlich verÃ¤nderliche Diskretisie- 
rungsabstand Rechnung getragen. Die LÃ¶sun der WÃ¤rmeleitungsgleichun erfolgt 
dabei in einem Koordinatensystem, dessen Ursprung und maximale Ausdehnung zu 
jedem Zeitschrift mit der Lage der GrenzflÃ¤che Ã¼bereinstimm (Clever, 1985; Mac- 
Ayeal & Thomas, 1986). Dies geschieht durch Normierung der Ortskoordinate auf 
die zeitabhÃ¤ngig GesamtmÃ¤chtigkei des Schelfeises, was zusÃ¤tzlic die EinfÃ¼hrun 
einer dimensionslosen Zeitskala notwendig macht. Es gilt: 
z 
Y* ^ - 
H(t* 1 und t * = B - t  mit B=I l l  [s-*] 
FÃ¼ die Differentialquotienten folgt hiermit: 
Mit dieser Formulierung des Problems erhÃ¤l man einen Pseudo-Advektionsterm 
(-z*H{t*)&) in der normierten WÃ¤rmeleitungsgleichung in dem die stÃ¤ndig VerÃ¤n 
derung des Gitterabstandes BerÃ¼cksichtigun findet. Ein weiterer Vorteil der nor- 
mierten Ortskoordinaten liegt darin, daÂ durch die Normierung der Differentialquo- 
tienten Rechenungenauigkeiten mÃ¶glichs gering gehalten werden kÃ¶nnen 
Die Anwendung des Differenzenquotienten und die Wahl des Diskretisierungsabstan- 
des bestimmen die Genauigkeit der Approximation der Differentialquotienten. FÃ¼ 
das explizite Differenzenschema, das im Gegensatz zum impliziten Verfahren stren- 
gen StabilitÃ¤tskriterie unterliegt, ist das VerhÃ¤ltni der DiskretisierungsabstÃ¤nd 
von Orts- und Zeitfunktion festgelegt. Nach Definition von 'John von Neumann' 
(Marsal, 1976) ist das explizite Schema nur dann stabil, wenn die Bedingung 
erfÃ¼ll ist. Hierbei beschreiben At und Az das Zeit- bzw. Ortsinkrement und K die 
thermische DiffusivitÃ¤t Die Approximation der Differentialquotienten kann durch 
verschiedene Differenzenquotienten realisiert werden. Nach einer Untersuchung von 
Stepke (1989) liefert der zentrale Differenzenquotient fÃ¼ die erste und zweite Ab- 
leitung jedoch das genaueste Ergebnis. FÃ¼ die zeitliche Ableitung in der WÃ¤rme 
leitungsgleichung ist durch das explizite Verfahren der vordere ~ifferenzen~uotient 
vorgegeben. Zusammenfassend sind die benutzten Gleichungen in ihrer Differenzen- 
form fÃ¼ einen Ortspunkt z, zum Zeitpunkt t,  dargestellt. 
meteorisches Eis: 
K Ti+i - 2Ti + Ti-l 1 9 k  1 pi+i - P,-i + 
At* 2, H(t*)2 T 3 + 1 - T j l  = P A Z * ~  pcp 9 p  H(t*) 2Az* t, 
marines Eis: 
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Slush-Schicht: 
2 
1 ÃŸ (- 1 Ti+l - T;_i 
.C.. T? W) 2A- I,) 
Die Kopplung der einzelnen Gleichungen fÃ¼ den meteorischen und den marinen Teil 
des Schelfeises ist durch die Stetigkeit des WÃ¤rmeflusse an dieser Schichtgrenze in 
der Tiefe z = zrnetlrnar gegeben. 
Die pseudo-advektive GrÃ–B W),  welche die Gitterbewegung beschreibt, wird 
durch die Akkumulationsrate, die Schmelz- bzw. Anfrierrate und die vertikale Strain- 
rate in den entsprechenden Schichten beschrieben und ist somit durch die vertikalen 
Komponenten der KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ den MassenfluB, welche die Ã„nderun 
der EismÃ¤chtigkei entlang einer FlieBlinie beschreibt, angeben (vgl. Kapitel 2.3). 
Die Advektionsgeschwindigkeit W (vgl. Gl. 2.20) wird ohne BerÃ¼cksichtigun der 
Schmelz- bzw. Anfrierrate formuliert, da der wesentliche ProzeB der Unterwassereis- 
bildung in der WassersÃ¤ul stattfindet und Kristallisation durch WÃ¤rmeleitun an 
der Eisunterseite zu vernachlÃ¤ssige ist (Zotikov et al., 1980). Der EinfluB der An- 
lagerung bzw. des Schmelzens von marinem Eis findet im pseudo-advektiven Term 
BerÃ¼cksichtigung 
AbschlieBend sollen noch zwei GrÃ–Be eingefÃ¼hr werden, um die Art des WÃ¤rme 
transportes (konduktiv oder konvektiv) im Schelfeis und die Art des Energiever- 
brauches in der beweglichen GrenzflÃ¤ch zu parameterisieren. Das VerhÃ¤ltni von 
konduktivem zu advektivem WÃ¤rmetranspor wird nach Arpaci & Larson (1984) 
durch die Pkclet-Zahl beschrieben. Sie wird in Analogie zur StrÃ¶mungslehr auch 
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als thermische Reynolds-Zahl bezeichnet und ist definiert als: 
wobei W der vertikalen Geschwindigkeit, Az dem Ortsinkrement der Diskretisierung 
und K der thermischen DiffusivitÃ¤ entspricht. FÃ¼ Pe = 1 ist W .  Az = K, d.h. beide 
Prozesse sind von gleicher GrÃ¶knordnung FÃ¼ Pe < 1 Ãœberwieg der konduktive 
WÃ¤rmetransport wÃ¤hren im umgekehrten Fall Pe > 1 der konvektiv/advektive 
TansportprozeB dominant ist. 
Die Stefan-Zahl ist das dimensionslose Mai3 fÃ¼ die Energie, die an einer GrenzflÃ¤ch 
zwischen zwei Phasen eines Mediums durch Phasenumwandlung umgesetzt wird. Sie 
gibt das VerhÃ¤ltni des Energieverlustes in der GrenzflÃ¤ch zur inneren Energie der 
GrenzflÃ¤ch selbst an und ist definiert als: 
Hierbei beschreibt p die Dichte, cp die spezifische WÃ¤rme L die latente SchmelzwÃ¤rm 
und Tb die Temperatur des Mediums an der GrenzflÃ¤che Fiir St > 1 ist der EinfluÂ 
der Phasenumwandlung an der Grenze EisIMeerwasser auf die thermische Entwick- 
lung des marinen Eises grÃ–Â§ als eine rein thermische Grenze (wie z.B. am Ãœbergan 
von meteorischem zu marinem Eis). Fiir St < 1 gilt es umgekehrt. 
3.2 Anfangs- und Randbedingungen 
Die LÃ¶sun der instationÃ¤re WÃ¤rmeleitungsgleichun gehÃ¶r zur Gruppe der Rand- 
wertprobleme, bei denen das Innere des LÃ¶sungsgebiete unter Vorgabe der Rand- 
werte zu jedem Zeitpunkt tj berechnet wird. HierfÃ¼ ist es notwendig, dem System 
eine geeignete Anfangsbedingung T(x, z ,  t = 0) vorzugeben, die sich aus der phy- 
sikalischen und geometrischen Problemstellung ableiten lÃ¤Â§ Bei der Vorgabe von 
Randwerten, also der LÃ¶sungsfunktio des Problems auf dem Rand des Grund- 
gebietes, unterscheidet man zwischen dem Dirichlet'schen Randwertproblem, bei 
dem der Funktionswert selbst (hier also die Temperatur) vorgegeben wird, und dem 
Neumann'schen Randwertproblem, bei dem der Gradient der Funktion (hier der 
WÃ¤rmefluB bekannt ist. 

3.2. ANFANGS- U N D  RANDBEDINGUNGEN 35 
der Temperatur Ã¼berlagert Dieser Trend ist von Morris & Vaughan (1991) aus 
einer Vielzahl von lOm-Flachbohrungen fÃ¼ das gesamte Filchner-Ronne-Schelfeis 
in folgender Beziehung zusammengefaflt worden und durch die geographische Breite 
(La) und LÃ¤ng (Lo) parameterisiert: 
Tm = -(0.95&0.07)OC 0 - i ( ~ a - 7 0 0 ) - ( 0 . 0 5 ~ 0 . 0 1 ) 0 ~  0-1(Lo-600)-(17.9&1.0)0C 
(3.11) 
FÃ¼ die zu modellierende Fliefllinie durch den Zentralteil des FRIS kann diese Bezie- 
hung in guter NÃ¤herun fÃ¼ diejenigen Bereiche angenommen werden, in denen keine 
direkten Mefldaten aus Bohrungen vorliegen. FÃ¼ den nÃ¶rdlichere Teil des Schelf- 
eises hingegen kÃ¶nne die Temperaturdaten von Reinwarth & Graf (1985) sowie die 
Ei gebnisse von Kipfstuhl & Oerter (1991) genauere Werte liefern. 
Die Randbedingung an der Eisunterseite ist nach Jacobs et al. (1979) durch den 
Druck-Schmelzpunkt Ti des angrenzenden Meerwassers vorgegeben. Es gilt (Foldvik 
& Kvinge, 1974): 
T ( z = H , t ) = T f  = a + S b + b - c e P  (3.12) 
mit den Konstanten a = -0.057OC, b = 0.0939OC und C = 7.64 10-4 'C dbar-l. Die 
Variable Si> entspricht der SalinitÃ¤ des Meerwassers an der GrenzflÃ¤ch und wird 
in O/oo angegeben, wÃ¤hren die Variable P den Druck in der aktuellen Tiefe der 
Grenzschicht in dbar E m angibt. Diese Formulierung ist jedoch eng an diejenigen 
Prozesse gekoppelt, die in der WassersÃ¤ul unterhalb des Schelfeises ablaufen und 
zur Bildung und VerÃ¤nderun des Ice Shelf Water beitragen (vgl. Kapitel 2.4). So 
verÃ¤nder das Schmelzen von Eis, die Bildung von Unterwassereis sowie das durch 
WÃ¤rmeleitun an der GrenzflÃ¤ch gebildete Eis die SalinitÃ¤ und Dichte in der Was- 
sersÃ¤ule was wiederum Auswirkung auf die Druck -Schmelzpunkttemperatur hat. 
Diese Wechselwirkung wird durch die Bilanz der WÃ¤rme und SalzflÃ¼ss an der 
Grenze Eis/Meerwasser beschrieben (Hellmer & Olbers, 1989; Scheduikat & Olbers, 
1990). 
FÃ¼ die Energiebilanz an der Eisunterseite gilt: 
wobei nach Welander (1977) q 2  den insgesamt zur VerfÃ¼gun stehenden WÃ¤rmeflu 
aus dem Ozean darstellt. 
Hierbei beschreibt pw die Dichte des Meerwassers, die nach ozeanographischen Mes- 
sungen vor der Eiskante des FRIS (Foldvik et al., 1985b) auf 1028kg/m3 festgelegt 
werden kann und die nach Hellmer (1989) nur geringen lateralen Variationen unter- 
worfen ist. Die GrÃ¶f3e cpW = 4 0 0 0 J k g 1 K '  und 77 = 1 s 1 0 4 m  s '  entsprechen 
der spezifischen WÃ¤rmekapazitÃ des Meerwassers und dem turbulenten WÃ¤rmeaus 
tauschkoeffizienten an der GrenzflÃ¤che (Tb -Tw) beschreibt die Temperaturdifferenz 
zwischen der Eisunterseite und dem Meerwasser. Dieser WÃ¤rmeflu wird zum einen 
Teil als WÃ¤rmefluf qiT in das Eis abgefÃ¼hrt 
(k ist die WÃ¤rmeleitfÃ¤higkei T; die Temperatur des Eises in der Entfernung Az 
oberhalb der Eisunterseite), zum anderen Teil an der Grenze EisIMeerwasser durch 
Anfrieren bzw. Abschmelzen umgesetzt: 
Es sind p; und L die Dichte bzw. die latente Schmelz- oder KristallisationswÃ¤rm 
des Eises an der Eisunterseite, die auch Funktionen der Temperatur und des Salz- 
gehaltes sein kÃ¶nne (vgl. Gl.2.23 und Gl.2.24) sowie m die basale Schmelz- oder 
Anfrierrate ( m s l ) .  qbT stellt abhÃ¤ngi von der Differenz zwischen qWT und qiT einen 
WÃ¤rmegewin bzw. -verlust fÃ¼ das Meerwasser dar und ist somit parameterisiert 
durch die MassenbilanzgrÃ¶B m, eine sensible GrÃ–B in der Wechselwirkung zwischen 
Ozean und Schelfeis. 
In dieser Wechselwirkung zwischen Ozean und Schelfeis spielt zusÃ¤tzlic die Bi- 
lanz der SalzflÃ¼ss o' an der Grenzschicht eine wesentliche Rolle, da Anfrieren und 
Schmelzen einen Salzgewinn oder -verlust fÃ¼ das Meerwasser darstellen. Es gilt 
unter VernachlÃ¤ssigun der molekularen Salzdiffusion im Schelfeis: 
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In dieser Formulierung beschreibt qws den vom Ozean Ã¼be die GrenzflÃ¤ch gerich- 
teten SalzfluB, der durch die SalinitÃ¤ Sw des Ozeanwassers und Sb des Meerwassers 
an der GrenzflÃ¤che durch die Dichte pw des Meerwassers sowie den turbulenten 
Salzaustauschkoeffizienten 7s = 5.05 - 1 0 7 m s 1  definiert ist als: 
Dieser SalzfluB wird bilanziert durch den SalzfluB in der GrenzflÃ¤che der Salzgewinn 
oder -verlust des Meerwassers durch Anfrieren oder Schmelzen von Eis (der Dichte 
pi )  beschreibt: 
q b s  = piSf,m (3.19) 
Aus diesem Satz von Gleichungen kann die Temperatur Tb an der Eisunterseite und 
die basale MassenbilanzgrÃ¶B m unter Vorgabe von Tu,, Sw sowie Ti bestimmt werden. 
Eine genaue Berechnung setzt jedoch die BerÃ¼cksichtigun des Wassermassenaustau- 
sches zwischen dem HSSW und dem Meerwasser an der Eisunterseite (ISW) voraus, 
wie es in Ozeanmodellen von Hellmer & Olbers (1989,1991), Jenkins (1991) und Jen- 
kins & Doake (1991) fÃ¼ das FRIS durchgefÃ¼hr wurde. FÃ¼ den Bereich des marin 
unterlagerten Schelfeises lÃ¤B sich die basale MassenbilanzgrÃ¶Be die durch Unterwas- 
sereisbildung und die Wechselwirkung von Ozean und Schelfeis an der GrenzflÃ¤ch 
bestimmt ist, aus einer entkoppelten KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ das meteorische und 
das marine Eis berechnen. Nach Gleichung 2.33 gilt fÃ¼ die KontinuitÃ¤tsgleichun 
des Massenflusses im stationÃ¤re Fall: 
Unter Annahme einer idealen FlieBlinie ist die Geschwindigkeit V senkrecht zur 
Fliealine gleich Null, so daÂ der zweite Summand in Gleichung 3.20 verschwindet. 
Da innere Scherung aufgrund der reibungsfreien Eis/Meerwasserkopplung zu ver- 
nachlÃ¤ssige ist, kann die KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ den Massenflufi separat fÃ¼ das 
meteorische Eis und das marine Eis geschrieben werden: 
38 3. ANWENDUNG A U F  EIN THERMISCHES SCHELFEISMODELL 
Unter Vorgabe der MÃ¤chtigkei der meteorischen Schicht Hmet und der marinen 
Schicht Kar, der Flieflgeschwindigkeit U entlang der Fliefllinie sowie der Akkumu- 
lationsrate kann aus Gl.3.21 die vertikale Strainrate und zusammen mit Gl.3.22 
die Schmelz- bzw. Anfrierrate m berechnet werden. 
Zusammenfassend sind die wesentlichen Gleichungen und die Randbedingungen des 
thermischen Schelfeismodells im Ãœberblic in Abbildung 3.1 dargestellt. 
3.3 Zusammenfassung 
In diesem Kapitel wurde das entwickelte Modell zur Berechnung des Temperaturregi- 
mes entlang von FlieBlinien im Zentralteil des Filchner-Ronne-Schelfeises vorgestellt. 
Nach der' Beschreibung des numerischen Verfahrens zur LÃ¶sun der WÃ¤rmetrans 
portgleichung wurde ausfÃ¼hrlic auf die Festlegung der Randbedingungen eingegan- 
gen. Es wurden insbesondere zwei Verfahren erÃ¶rtert um die basale Schmelz- bzw. 
Anfrierrate aus der Bilanz der WÃ¤rme und SalzflÃ¼ss an der Grenze EisIMeerwasser 
oder aus der entkoppelten KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ den MassenfluB fÃ¼ den Bereich 
des marin unterlagerten Schelfeises zu berechnen. 
Im folgenden Kapitel werden Verfahren fÃ¼ die experimentelle Bestimmung der fÃ¼ 
dieses Modell notwendigen Eingabeparameter beschrieben. Zwar konnten die Un- 
tersuchungen aus logistischen GrÃ¼nde im wesentlichen nur im Kantenbereich des 
FRIS durchgefÃ¼hr werden, einen Extrapolation auf FlieBlinien durch den Zentral- 
teil des FRIS ist unter Zuhilfenahme verschiedener Meflergebnisse in diesem Gebiet 
jedoch mÃ¶glich 

4. Experimentelle Untersuchungen 
WÃ¤hren der Deutschen Antarktis-Expedition 1989/90 (ANT VIII/5) konnten auf 
dem Filchner-Ronne-Schelfeis umfangreiche Untersuchungen zu Massenhaushalt und 
Dynamik des volumenmÃ¤fli grÃ¶flte Schelfeises der Antarktis durchgefÃ¼hr werden. 
Thematischer Schwerpunkt der Filchner-IIIa-Kampagne war der zentrale Schelfeis- 
bereich, der insbesondere durch seinen geschichteten Aufbau mit meteorischem und 
marinem Eis charakterisiert ist. 
Die Forschungsstelle fÃ¼ physikalische Glaziologie der Westf. Wilhelms-UniversitÃ¤ 
MÃ¼nste war mit drei Arbeitsgruppen an diesem Programm beteiligt. Durch aerogeo- 
physikalische Untersuchungen (Thyssen, 1991) und Bodenmessungen mit dem hoch- 
auflÃ¶sende elektromagnetischen Reflexionsverfahren (Blindow et al., 1991) sollte 
die MÃ¤chtigkei und Feinstruktur des meteorischen und marinen Eises untersucht 
werden, um weitere Aussagen zum Aufbau und zur flÃ¤chenhafte Ausdehnung die- 
ses komplizierten EiskÃ¶rper ableiten zu kÃ¶nnen Gleichzeitig wurden im Kanten- 
bereich des FRIS, etwa 50km nordwestlich der Filchner-Station, insgesamt sechs 
Schmelzbohrungen abgeteuft, um das Temperaturregime des Schelfeises bestimmen 
zu kÃ¶nne und direkte Untersuchungen zur Bestimmung der basalen Abschmelzrate 
durchzufÃ¼hre (Grosfeld & Hempel, 1991). Diese GrÃ–i3 ist bisher nur durch indirekte 
Beobachtungen unter der Voraussetzung von stationÃ¤re Bedingungen abgeschÃ¤tz 
worden (Behrendt, 1970; Kohnen, 1982) und stellt einen wichtigen Parameter in der 
Bestimmung der Massenbilanz des FRIS dar. 
Die Schmelzbohrungen wurden in direkter Nachbarschaft zu einer Kernbohrung 
durchgefÃ¼hrt welche Aussagen zu physikalischen und chemischen Eigenschaften des 
Eises ermÃ¶glich (Oerter et al., 1990, 1992). Sowohl in der Umgebung der Bohrlo- 
kationen als auch entlang der Traverse stromaufwÃ¤rt der Bohrungen wurden feld- 
glaziologische Untersuchungen (Kipfstuhl & Oerter, 1991) und geodÃ¤tisch Messun- 
Lageskizze der  Schrnelzbohrungen 1989/90 
1 : Trlgmometrische~ Signal 
2 : HOhenbamhus 
61 : GPS - Bake  
4 : Zentralpunkt der geod. Skainfigur; 
CM? - Punkt ftir EMR - Messungen 
5 : Schmelzbohrung; 
TemperaturmeÃŸkette 25m, 230111, 250111 
6 ; Schinelrtotirung; 
TemperaturmeÃŸkette 148m, 180m 
7 : Schmelzbohrung; 
250m Koaxial - und Bandleitung 
8 : Schmelzbohrung; 
190m Bandleitung 
9 : Schmelzbohrung; 
250m Bandleitung 
10 : Sdirnelzbohrung 
Wasserproben 
Abbildung 4.1: Lageskizze der 1989/90 abgeteuften Schmelzbohrungen auf dem 
Filchner-Ronne-Schelfeis. Die Lokationen sind relativ zu dem geodÃ¤tische Festpunkt 6 1  mi t  
den Koordinaten -76058'501' SÃ¼d -52O15'52" West angegeben. 
gen (Ritter & Karsten, 1991) durchgefÃ¼hrt 
In den folgenden Abschnitten werden sowohl die in den SchmelzbohrlÃ¶cher durch- 
gefÃ¼hrte Experimente und ihre Ergebnisse als auch die in der Umgebung der Boh- 
rungen durchgefÃ¼hrte Untersuchungen zum Temperaturregime und basalen Ab- 
schmelzen beschrieben und diskutiert. Der Zugang zum EiskÃ¶rpe und zum Meer 
unterhalb des Schelfeises ist mit Hilfe der Schmelzbohrtechnik gegeben. Diese wird 
insbesondere im Hinblick auf die Temperaturmessungen beschrieben. 
Die Schmelzbohrungen und die in ihnen installierten MeBketten und Sensoren wur- 
den durch Bambusstangen und Balisen langzeitmarkiert, um sie fÃ¼ Nachmessungen 
in den folgenden Jahren zu erhalten. In Abbildung 4.1 ist eine Lageskizze der ein- 
zelnen Bohrungen relativ zu dem geodÃ¤tisc eingemessenen Festpunkt 61 gegeben. 
Die Nachmessungen sollten in zwei folgenden Expeditionen in den SÃ¼dsommer 
1990191 und 1991192 von Kollegen des Alfred-Wegener-Institutes fÃ¼ Polar- und 
Meeresforschung durchgefÃ¼hr werden. Im Jahr 1990191 konnte diese Nachmessung 
jedoch nicht stattfinden, da das Forschungsschiff 'Polarstern' das Filchner-Ronne- 
Schelfeis wegen widriger Meereisbedingungen nicht erreichen konnte. WÃ¤hren der 
Filchner-IV-Kampagne 1991/92 erfolgte dann die Wiederholungsmessung. Die Er- 
gebnisse dieser Messungen werden jeweils im AnschluB an die entsprechenden Kapitel 
beschrieben und diskutiert. 
4.1 Die Schmelzbohrtechnik 
FÃ¼ viele glaziologische Fragestellungen sind nicht nur die Informationen, die im Eis- 
kern gespeichert sind, von Interesse, sondern auch die fÃ¼ eisdynamische Prozesse 
wichtigen GrÃ–Be wie z.B. die innere Deformation des Eises (Inklinometrie), das 
Temperaturprofil oder der Zugang zum unter dem Eis liegenden Fels oder Meerwas- 
ser (Foldvik & Thyssen, 1991). 
Im Gegensatz zu Kernbohrungen im Eis, bei denen ein zylinderfÃ¶rmige Kern aus 
dem Eis gebohrt wird, durch sogenannte KernfÃ¤nge abgeschnitten und in einem 
Kernrohr an die EisoberflÃ¤ch gezogen wird, kann mit Hilfe der Schmelzbohrtechnik 
in vergleichsweise kurzer Zeit ein Loch in das Eis gebohrt werden, welches einen 
Zugang zum Eisinneren und zum Meerwasser unterhalb des Schelfeises ermÃ¶glicht 
Hierbei wird das Eis aufgeschmolzen und ist somit fÃ¼ physikalische und chemische 
Untersuchungen, wie sie bei der Kernbohrung im Vordergrund stehen, nicht mehr 
zu gebrauchen. 
Die wÃ¤hren der Filchner-IIIa-Kampagne eingesetzte Schmelzbohranlage, die in mo- 
difizierter Form auch schon von Engelhardt & Determann (1987) auf dem FRIS und 
fÃ¼ SchuBlochbohrungen bei reflexionsseismischen Untersuchungen auf dem EkstrÃ¶m 
Schelfeis (Boldt, 1988; Degutsch et al., 1989) eingesetzt wurde, ist in eine separate 
Schneeschmelze und einen Bohrkreislauf unterteilt. In Abb.4.2 ist der schematische 
Aufbau der Schmelzbohranlage dargestellt. 
Der Schmelzkreislauf besteht aus einem selbstaufrichtenden Wasserreservoir von 3m3 
Volumen (Fa. Gloria), in dem das fÃ¼ die Bohrung benÃ¶tigt Schmelzwasser aufberei- 
tet wird. Mit Hilfe einer Tauchpumpe (Fabrikat: Osna) und einem WÃ¤rmeerzeuge 
vom Typ ETB 1000 (Fa. WAP) wird das Wasser in einem geschlossenen Kreislauf 
kontinuierlich beheizt und das Reservoir mit Schnee gefÃ¼llt um einen genÃ¼gende 
1 Wasserreservoir mi t  elektr. Ansaugpumpe (verdeckt) 
2. Hochdruckaggregat, Typ ETB 1000p 
3. Warrnwossererzeuger, Typ ETB 1000 
4, Eisbohrschlitten mi t  motorangetriebener Schlauchtromel 
Steuereinheit und Umlenkrolie mi t  Sensoren fur 
Tefenzahler und Kraftmessung 
5. Bohrlanze 
6. Stromaggregat (elektr. Verbindungen sind nicht gezeichnet) 
Abbildung 4.2: Schematischer Aufbau der Schmelzbohranlage, wie sie wÃ¤hren der Antarktis- 
Expedition 1989/90 eingesetzt wurde 
Wasservorrat wÃ¤hren der gesamten Bohrdauer zu gewÃ¤hrleisten Die Temperatur 
im Wasserreservoir sollte mindestens 10Â° betragen, um eine optimale Vorlauftem- 
peratur fÃ¼ den Bohrkreislauf zu ermÃ¶glichen 
Der Bohrkreislauf besteht aus einem Hochdruckaggregat vom Typ ETB 1000P (Fa. 
WAP), einem WÃ¤rmeerzeuge (S.O.) und einem Bohrschlitten. Das mit einem Vier- 
Takt-Benzinmotor (Fabrikat: Briggs & Stratton) betriebene Hochdruckaggregat lie- 
fert bei einer Nenndrehzahl von 30OOU/mzn eine FÃ¶rderleistun von Ca. 11001/h und 
einen maximalen Druck von 15 106Pa. Der WÃ¤rmeerzeuge basiert auf dem Prinzip 
des WÃ¤rmetauscher mit Ã–lzerstÃ¤~bun~sbrenn und wird mit Diesel-Kraftstoff oder 
Kerosin Jet A betrieben. ZusÃ¤tzlic muÂ fÃ¼ die Steuerelektronik eine Netzspan- 
nung von 220V/50Hz zur VerfÃ¼gun stehen. Der Temperaturbereich ist zwischen 
30Â° und 150Â° einstellbar. Auf dem dreiteiligen Bohrschlitten ist zum einen die 
Schlauchtrommel untergebracht, die Ã¼be einen Vier-Quadranten-Schrittmotor (Fa. 
Siemens) elektrisch betrieben wird, zum anderen die Steuerelektronik (Fa. Siemens) 
fÃ¼ den Motor sowie Anzeigen fÃ¼ einen an der Schlauchumlenkrolle am Ende des 
Schlittens befindlichen induktiven WegzÃ¤hle und Kraftaufnehmer. Der Kraftauf- 
nehmer registriert die Andruckkraft der Umlenkrolle an den Schlitten, die ein Mai3 
fÃ¼ die Zugkraft der Bohrlanze ist. Hierdurch kann mit einiger Erfahrung die richtige 
Bohrgeschwindigkeit und der richtige Abstand der Bohrlanze von der Bohrlochsohle 
kontrolliert werden. Der verwendete, gewebeverstÃ¤rkt Hochdruckschlauch des Typs 
Synflex 3000-06 (Fa. Samuel Moore) ist fÃ¼ einen Maximaldruck von 15.5 106Pu 
ausgelegt. Es wurden zwei unterschiedliche Bohrlanzen verwendet. FÃ¼ einen Bohr- 
lochdurchmesser von 6 0 m m  wurde eine 3 m  lange und 3 0 m m  dicke Bohrlanze aus 
Edelstahl eingesetzt. Das hohe Eigengewicht und die LÃ¤ng der Lanze ist notwen- 
dig, um ein nahezu vertikales Bohrloch zu erhalten, was eine Voraussetzung fÃ¼ das 
Einbringen von Meoketten oder -senden ist. Die FÃ¼hrun der Bohrlanze geschieht 
ausnahmslos durch ihre Gewichtskraft, so daÂ jedes Verkanten oder Aufsetzen der 
Bohrlanze auf der Bohrlochsohle eine nicht zu beeinflussende Neigung verursachen 
kann. An der Spitze der Bohrlanze ist Ã¼be einen 6 0 m m  breiten Adapter eine ke- 
gelfÃ¶rmig Bohrspitze aufgesetzt. Das Wasser tritt hier durch eine DÃ¼s aus, in 
welcher der Strahl durch turbinenschaufelfÃ¶rmig EinsÃ¤tz verwirbelt wird. Auf der 
RÃ¼ckseit des Adapters sind ebenfalls kleine Dusen eingeschraubt (0 .2mm Durch- 
messer), um eventuelle Eisbildung im Bohrloch oder abgebrochene EisstÃ¼ckchen die 
den RÃ¼ckwe beim Hochziehen der Bohrlanze versperren, aufschmelzen zu kÃ¶nnen 
FÃ¼ das Aufweiten des Standarddurchmessers von 6 0 m m  auf 110mrn wurde ein zwei- 
ter Bohrkopf eingesetzt. Diese doppelkegelfÃ¶rmig Aufweitbirne aus Messing ist im 
Gegensatz zur 60mm-Lanze mit Ca. 100 verschlieobaren Dusen (0 .2mm Durchmes- 
ser) durchsetzt, an denen das Wasser austritt. Der notwendige Druck, der zusÃ¤tzlic 
zur hohen Temperatur von Ca. 80 - l lOÂ° das Aufschmelzen des Eises beschleu- 
nigt, wird hier durch den seitlichen Andruck des Bohrkopfes an die Bohrlochwand 
erzeugt. Alle sechs Bohrungen wurden mit einem Druck von Ca. 8.0 - 9.5 106Pu 
abgeteuft. 
Die notwendige Stromversorgung fÃ¼ die einzelnen Komponenten erfolgte durch zwei 
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Abbildung 4.3: Wasserverbrauch (durchgezogene Linie) und Bohrfortschritt (punktierte Linie) 
in  AbhÃ¤ngigkei von der Bohrzeit fÃ¼ eine Schmelzbohrung von 239m Tiefe m i t  einem Bohr- 
lochdurchmesser von Ca. 60mm 
(Fabrikat: Briggs & Stratton) angetrieben wurden. 
FÃ¼ eine 6 0 m m  Durchbohrung des auf 239 k 2 m  geloteten Schelfeises, wurden fÃ¼ 
die Generatoren und Hochdruckaggregate ca. 401 Benzin und fÃ¼ die WÃ¤rmeerzeu 
ger Ca. 1801 Diesel-Kraftstoff verbraucht. Bei einer Bohrzeit von 7 - 8h wurden Ca. 
6m3 Wasser benÃ¶tigt was einem Ã¤quivalente Schneevolumen von Ca. 16m3 ent- 
spricht. Hieraus ergibt sich eine mittlere Bohrgeschwindigkeit von 30 - 3 5 m / h  und 
ein durchschnittlicher Wasserverbrauch von 750 - 8501/h. 
In Abb.4.3 sind Wa.aserverbrauch und Bohrfortschritt als Funktionen der Bohrzeit 
am Beispiel der dritten Bohrung dargestellt. Es ist deutlich zu erkennen, daÂ in ver- 
schiedenen Tiefenbereichen ein unterschiedlicher Bohrfortschritt zu erzielen ist. Dies 
ist einerseits von der Dichte des Materials abhÃ¤ngig wie beim Ãœbergan von Firn 
zu Eis (Grenze der PermeabilitÃ¤t in Ca. 50 m Tiefe deutlich, wird, andererseits von 
der Temperatur und der Struktur des Eises. Als zusÃ¤tzlicher den Bohrfortschritt be- 
eintrÃ¤chtigende Parameter ist die Tiefenabnahme der Schmelzwassertemperatur am 
Bohrkopf zu nennen, die mit ca. 3.3Â°C/100 (Koci, 1984) fÃ¼ diese EismÃ¤chtigkei 
jedoch eine untergeordnete Rolle spielt. Die wÃ¤hren des Bohrvorgangs kontinu- 
ierlich aufgezeichnete Zugkraft der Bohrlanze dokumentiert sowohl unterschiedliche 
Zonen, in denen die Bohrlanze hÃ¤ufi stockt und auf der Bohrlochsohle aufsetzt 
als auch solche, in denen sie mit gleichmÃ¤flige Geschwindigkeit bohrt. Sie liefert 
Hinweise auf mÃ¶glich strukturelle Ã„nderunge im Eis. Eine Korrelation zwischen 
Reflexionshorizonten bzw. Diffraktionszonen in EMR-Registrierungen aus der Umge- 
bung der Bohrlokation (Blindow et al., 1991) konnte jedoch nicht festgestellt werden. 
Auch der Ãœbergan von meteorischem zu marinem Eis in 153h2m Tiefe zeichnet sich 
in der Aufzeichnung des Druckaufnehmers nicht ab, was auf gleiche makroskopische 
Eiseigenschaften hindeutet. 
Das wÃ¤hren der Bohrung verbrauchte Schmelzwasser von Ca. 6m3 steht bei einem 
Bohrlochdurchmesser von 60mm einem Bohrlochvolumen von ungefÃ¤h 2.7m3 ge- 
genÃ¼ber Solange das Schelfeis noch nicht durchbohrt ist, steigt das Schmelzwasser 
und das aufgeschmolzene Schelfeiswasser im Bohrloch auf und dringt in Ca. 50m 
Tiefe seitlich in den permeablen Firn ein. In dieser Tiefe bildet sich ein Wasser- und 
WÃ¤rmereservoi aus, das Ã¼be mehrere Meter in der Horizontalen und Vertikalen 
das Temperaturregime des Eises stark beeinfluflt. Im Tiefenbereich unterhalb 50m 
wird das Eis lediglich aufgeheizt und nimmt ein zum reziproken Abstand proportio- 
nales, auf die In-situ-Temperatur abfallendes Profil an. Der EinfluB dieser Tempera- 
turstÃ¶run und das Wiedereinstellen des stationÃ¤re Zustandes werden im folgenden 
Kapitel anhand der durchgefÃ¼hrte Temperaturmessungen aufgezeigt und erÃ¶rtert 
4.2 Das Temperat ur-Tiefenprofil 
In der ersten Phase der Feldkampagne (13.01.-17.01.1990) konnten zwei Schmelz- 
bohrungen im Abstand von 7m abgeteuft werden, in die fÃ¼n vorbereitete MeBket- 
ten mit insgesamt 64 PTlOO-MeBwiderstÃ¤nde zur Bestimmung des Temperatur- 
Tiefenprofils des Schelfeises bis in das Meer hinein eingebracht wurden. Die MeB- 
ketten waren am Institut fÃ¼ Geophysik in Zusammenarbeit mit den WerkstÃ¤tte 
vorbereitet und angefertigt worden. 
4.2.1 MeGmethode und Sensoren 
Als TemperaturmeflfÃ¼hle wurden Platin-MeflwiderstÃ¤nd vom Typ W6013 (Fa. De- 
gussa) der Klasse A verwendet, die bei OÂ° mit einem Nennwiderstand von 100H 
und einer Toleranz von i O . l K  spezifiziert sind. Platin-MeflwiderstÃ¤nd gehÃ¶re 
zur Gruppe der metallischen Widerstands-Thermometer, bei denen die AbhÃ¤ngig 
keit der LadungstrÃ¤gerbeweglichkei von der Temperatur ausgenutzt wird. Die La- 
dungstrÃ¤gerbeweglichkei verringert sich mit steigender Temperatur durch zuneh- 
mende Wechselwirkung zwischen Elektronen und Gitterbausteinen. Dieser Prozefl 
hat einen positiven Temperaturkoeffizienten zur Folge. GegenÃ¼be anderen Me- 
tallen wie z.B. Nickel zeichnet sich insbesondere das Platin durch seine Linea- 
ritÃ¤ in der Kennlinie aus, was sich in einer hohen LangzeitstabilitÃ¤ der Sen- 
soren und Reproduzierbarkeit der Meilergebnisse wiederspiegelt. Im Vergleich zu 
Halbleiter-Widerstands-Thermometern (z.B. NTC) ist die AuflÃ¶sun der PT100- 
Meflwiderstande aufgrund des kleineren Temperaturkoeffizienten und der Ansprech- 
zeit auf schnelle TemperaturÃ¤nderunge zwar geringer, gegenÃ¼be der Langzeitstabi- 
litÃ¤ spielen diese Eigenschaften jedoch fÃ¼ die zu untersuchende Fragestellung eine 
untergeordnete Rolle. 
Entscheidend fÃ¼ die Genauigkeit der Temperaturmessung mit Widerstands-Thermo- 
metern ist die EigenerwÃ¤rmun durch die erforderliche Meflleistung. Diese hÃ¤ng 
in erster Linie von dem umgebenden Medium und vom WÃ¤rmeÃ¼bertr zwischen 
Widerstands-Thermometer und Medium ab. FÃ¼ die verwendeten PTlOO-Sensoren 
ergeben sich nach Degussa (1987a) Werte fÃ¼ die EigenerwÃ¤rmun in Wasser (StrÃ¶ 
mungsgeschwindigkeit 0.2m/s) von 300mW/I< und in Luft (StrÃ¶mungsgeschwindig 
keit 1m/s) von 5mW/K. Die Umrechnung in einen maximalen Meflstrom, der eine 
EigenerwÃ¤rmun von AT = 0.1J'f bei 20Â° verursacht, ergibt fÃ¼ Wasser 17mA und 
fÃ¼ Luft 2mA. Ãœbertrage auf Messungen irn Eis kÃ¶nne die Angaben fÃ¼ Luft auf- 
grund der geringen WÃ¤rmeleitfÃ¤higke von khft = 0 . 0 2 9 W m \ K 1  als Richtwerte 
Konstan ts tromquelle 
I_2niâ 
Abbildung 4.4: Blockschaltbild zur Widerstandsmessung mit Konstantstromverfahren in 
Vierleitertechnik (nach Degussa, 1987b) 
RK: Ãœbergangswiderstan an den Klemmen; RL: Zuleitungswiderstand; 1,2,3,4:  MeÃŸstelle 
angesehen werden. 
Die PTlOO-MefiwiderstÃ¤nd wurden zum mechanischen Schutz mit Wacker-Silikon 
(Silgel 600) in EdelstahlhÃ¼lse eingegossen, um sie gegenÃ¼be mechanischen Bela- 
stungen beim Einbringen in das Bohrloch und eventuell auftretenden Scherspan- 
nungen im Eis zu schÃ¼tzen Als Zuleitungen wurden flexible, %adrige Industrie- 
Steuerleitungen vom Typ AWG26 verwendet, in welche die MefiwiderstÃ¤nd in Vier- 
leitertechnik eingelÃ¶te wurden. Zwei Mefiketten sind aus Vierdrahtlitze angefertigt 
und zu einem Kabelbaum zusammengefafit worden. In Abbildung 4.4 ist ein Block- 
schaltbild der Mefianordnung aufgezeigt. Mit der Methode der Vierleitertechnik ist 
es mÃ¶glich die temperaturabhÃ¤ngige Zuleitungswiderstiinde zu kompensieren. Im 
Gegensatz zur Zweileiterschaltung (Klemmen 1 und 2), bei der die Widerstands- 
werte der langen Zuleitungen (RLl und RL2) und die ÃœbergangswiderstÃ¤n an den 
Klemmen Rm und Rm Bestandteil des Mefiergebnisses sind, liefert die Vierleiter- 
schaltung eine dem temperaturabhÃ¤ngige Widerstand allein proportionale Aus- 
gangsspannung Un. Durch Anschlufi der 3. und 4. Mefileitung lÃ¤fi sich der Zulei- 
tungswiderstand zwischen den Mefi- und Speiseleitungen eleminieren. Voraussetzung 
hierfÃ¼ ist ein genÃ¼gen hoher Eingangswiderstand des Voltmeters gegenÃ¼be den 
Zuleitungen, welcher mit IGH bzw. lOOMH der verwendeten Komponenten gege- 
ben ist. Mehngenauigkeiten durch Thermospannungen an den AnschluBbuchsen 
konnten nach Laboruntersuchungen in der KÃ¤ltezell des Institutes ausgeschlossen 
werden. 
Die Messung der PTlOO-MeawiderstÃ¤nd erfolgte mit einem Digitalthermometer 
Typ 869 (Fa. Keithley) mit einer AuflÃ¶sun von 0.1K und einem fÃ¼nfeinhalbstel 
ligen Digitalmultimeter Typ 197 (Fa. Keithley), welches zusÃ¤tzlic als Datenlogger 
fÃ¼ 100 Meawerte eingesetzt werden konnte. Die GerÃ¤t arbeiten mit einem Kon- 
stantstrom von 0.5mA bzw 1.6mA) der unterhalb des maximalen Mefistroms fÃ¼ 
EigenerwÃ¤rmungsfehle des Sensors liegt. Durch die hohe Genauigkeit des Digital- 
multimeters (WiderstandsauflÃ¶sun von lmH) ist eine relative TemperaturauflÃ¶sun 
genauer als 0.004.K gegeben. Diese Relativgenauigkeit lieferte fÃ¼ die Messung der 
Meerwassertemperatur Ã¼berraschend Ergebnisse, auf die spÃ¤te noch eingegangen 
wird. 
Die Umrechnung der Widerstandswerte in Temperaturen erfolgt durch eine werksei- 
tig vorgegebene Eichkurve, die im Temperaturbereich -200Â° bis OÂ° durch Fix- 
punktmessungen erstellt wird. Es gilt: 
wobei RT dem Widerstand in H bei der Temperatur T in 'C entspricht (Degussa, 
1987a). 
Die Messung aller Sensoren wurde nach dem Einbringen in die BohrlÃ¶che jeweils 
zweimal am Tag vorgenommen, um den EinfrierprozeB des Bohrloches zu erfas- 
sen und die Extrapolation zum stationÃ¤re Temperaturprofil hinreichend genau 
durchfÃ¼hre zu kÃ¶nnen 
Es wurden insgesamt fÃ¼n MeBketten unterschiedlicher LÃ¤ng mit MeflfÃ¼hler in 
verschiedenen AbstÃ¤nde vorbereitet, um vor Ort die Tiefenlage der MeBstellen in- 
dividuell einstellen zu kÃ¶nnen Die maximale EismÃ¤chtigkei war hierfÃ¼ mit 250m 
ausgewÃ¤hl worden. Die Verteilung der TemperaturmeÂ§fÃ¼hl war so konzipiert, daÂ 
in der Umgebung der Grenzschicht vom meteorischen zum marinen Eis mit einem 
Abbildung 4.5: Foto des MeÃŸaufbaue zur Temperaturmessung in der Antarktis. 
links vorne: Digitalthermometer Keithley 869 
links hinten: Digitalmultimeter Keithley 197 
rechts: AdapterkÃ¤ste mit AnschlÃ¼sse der fÃ¼n BohrlochmeÃŸkabe 
Abstand von 3m gemessen werden konnte, wahrend der Ã¼brig Schelfeisbereich mit 
einem Abstand von 10m im meteorischen und 5m im marinen Eis abgetastet wurde. 
ZusÃ¤tzlic wurden zwei Meoketten mit 2m-Sensorabstanden hergestellt, die den Ein- 
flua der Temperaturjahreswelle in den oberen 20m des Schelfeises sowie den Tempe- 
raturgradienten an der Eisunterseite bis ins Meerwasser hinein erfassen sollten. Die 
Meoketten wurden vor Ort mit Kabelbindern an einem Zugseil (vorgerecktes Per- 
lonseil) befestigt, welches mit einem Stahlgewicht von 7.5kg vorgespannt wurde. Ein 
Bild des Meoaufbaues zur Temperaturmessung, wie er in der Antarktis durchgefÃ¼hr 
wurde, ist in Abbildung 4.5 gegeben. 
4.2.2 Einfrierprozefi und Temperat ur-Tiefenprofil 
Die SchmelzbohrlÃ¶che zur Installation der insgesamt fÃ¼n TemperaturmeBketten 
wurden in einem zeitlichen Abstand von vier Tagen und einem rÃ¤umliche Abstand 
von 7m abgeteuft. Das erste Bohrloch wurde zusÃ¤tzlic zur Lotung der Eisdicke 
genutzt, um die Tiefenzuordnung der Mef3ketten treffen zu kÃ¶nnen Die EismÃ¤chtig 
keit konnte hiermit durch vier unabhÃ¤ngig Lotungen als 239m & 2m angegeben 
werden. Der Wasserspiegel, der nach der Durchbohrung des Schelfeises auf Meer- 
wasserniveau absank, wurde auf 35.35m & 0.05m unter der EisoberflÃ¤ch gelotet. 
Die Analyse von Wasserproben, die in einem benachbarten Bohrloch genommen 
wurden, ergab, daÂ das gesamte Bohrloch mit SÃ¼i3wasse gefÃ¼ll war (Graf, pers. 
Mitteilung). Die elektrolytische LeitfÃ¤higkei der Wasserproben variiert Ã¼be einen 
Bereich von 10.6pS/cm bis 25.1pS/cm, was mit der mittleren LeitfÃ¤higkei von 
aufgeschmolzenen meteorischen Eisproben (Oerter et al., 1990) Ã¼bereinstimmt Er- 
setzt man nun das SÃ¼Â§wass im Bohrloch durch Meerwasser der Dichte 1028kg/m 
(Foldvik et al, 1985b), so berechnet sich die HÃ¶h der EisoberflÃ¤ch Ã¼be dem Meer- 
wasser (FreibordhÃ¶he zu 40.9m. Der Vergleich mit der von Thyssen (1988) abgelei- 
teten Gleichgewichtsbeziehung fÃ¼ das FRIS liefert einen Wert von 40.4m & 0.6m, 
der sehr gut mit dem oben bestimmten Wert Ã¼bereinstimmt Diese Untersuchung 
bestÃ¤tig die von Engelhardt & Determann (1987) etwa 20Okm stromaufwÃ¤rt am 
Punkt 335 durchgefÃ¼hrte Messungen. Bei der Durchbohrung des Schelfeises mit 
derselben Technik wurde die FreibordhÃ¶h bei einer EismÃ¤chtigkei von 465m mit 
dem gleichen Verfahren zu 65m bestimmt. Ein Vergleich mit der Gleichgewichtsbe- 
ziehung von Thyssen (1988) liefert mit einem Wert von 65.9 5 0.9m auch hier eine 
gute Ãœbereinstimmun im Rahmen der Fehlergrenzen. 
Das erste Bohrloch wurde mit einer 230m und einer 250m langen Mef3kette bestÃ¼ckt 
um den marinen Teil des Schelfeises (153m - 239m Tiefe) zu erfassen. Die PT100- 
MeowiderstÃ¤nd wurden im Sm-Abstand (230m-Kette) von 164m bis 224m und 
Ã¼berlappen im 2m-Abstand (250m-Kette) von 224m bis 248m eingebracht. Wie 
sich anhand der Temperaturdaten selbst und im Vergleich zu MeÂ§date im benach- 
barten Kernbohrloch (Oerter et al., 1990) herausstellte, sind diese beiden MeBketten 
nicht bis in die vorgesehenen Tiefenlagen vorgedrungen. Es stellte sich vielmehr her- 
aus, daÂ anstatt der vorgesehenen untersten fÃ¼n PT100-Elemente nur das unterste 
Element bis in das Meerwasser hineinragte. HierfÃ¼ kÃ¶nne im wesentlichen zwei 
GrÃ¼nd angefÃ¼hr werden. Zum einen kann das Bohrloch im unteren Bereich einer 
Neigung unterworfen sein, so daÂ die MeÂ§kett nicht vertikal in das Eis eingebracht 
werden konnte. Bei einem Fehlbetrag von Sm fÃ¼ die vier zusÃ¤tzlic im Eis befind- 
lichen Elemente wÃ¼rd dies einer Bohrlochneigung in den untersten 86m von ca. 
24' entsprechen. Gegen eine signifikante Abweichung des Bohrloches gegenÃ¼be der 
Vertikalen spricht jedoch, daÂ die Lotung der Eisdicke, die durch eine Abweichung 
von der Lotrechten beeinflufit werden wÃ¼rde mit 239 Â 2m sehr gut mit der Eis- 
dickenbestimmung durch das EMR-Verfahren von 240 Â l m  (Blindow et al., 1990) 
Ã¼bereinstimmt Zum anderen kÃ¶nne sich die untersten MeBketten gegenÃ¼be dem 
Zugseil verschoben haben, wodurch ein Fehlbetrag in der Tiefenzuordnung auftre- 
ten wÃ¼rde Letzteres wÃ¤r aus dem Grunde denkbar, daÂ die Meoketten vor Ort 
mit Kabelbindern an dem Zugseil befestigt wurden und diese sich bei Aui3entem- 
peraturen von Ca. -15OC als wenig flexibel und schlecht zu handhaben aufwiesen. 
Da die Temperaturmessungen im ~berlappun~sbereich der beiden Meoketten und 
der Tiefenanschluo an das zweite Bohrloch im Rahmen der Meflgenauigkeit Ã¼ber 
einstimmen, wurden die Meaketten daher im unteren Bohrlochbereich einer linearen 
Tiefenkorrektur um 10% unterzogen. Dies bedeutet fÃ¼ die 250m-Kette eine Reduk- 
tion des 2m-Inkrementes auf 1.80m und fÃ¼ die 230m-Kette von 5m auf 4.50m. 
Nach einem Tag wurde zusÃ¤tzlic in den oberen Bereich des Bohrloches eine 25m- 
Kette mit PTlOO-MeowiderstÃ¤nde von Om bis 20m (Inkremet 2m) zur Erfas- 
sung der Temperaturjahreswelle eingesetzt und das Bohrloch mit Schnee weitgehend 
verfÃ¼llt Hierdurch sollte die Luftzirkulation im Bohrloch und ein Austausch mit der 
Umgebungsluft unterbrochen werden, um eine VerfÃ¤lschun der Mei3werte in den 
oberen 35m, bis zum Erreichen des Wasserspiegels, zu verhindern. 
Das zweite Bohrloch wurde auf eine Tiefe von 190m abgeteuft und mit einer 180m 
und einer 148m langen Meflkette bestÃ¼ckt Die Verteilung der PTlOO-Sensoren war 
hierbei von 20m bis 140m im 10m Inkrement und von 138m bis 174m im 3m Inkre- 
ment. Nach dem Einbringen in das Bohrloch wurde auch dieses mit Schnee weitge- 
hend verfÃ¼llt 
In den Abbildungen 4.6 bis 4.10 ist der Einfrierprozefl der unterschiedlichen MeÂ§ket 
ten anhand der kontinuierlichen Temperaturprofile der einzelnen Sensoren dokumen- 
tiert. Die Temperaturprofile werden jeweils in drei Diagrammen dargestellt, um a) 
anhand der Darstellung als Funktion der reziproken Zeitskala das Einstellen des sta- 
tionÃ¤re Zustandes besser beurteilen zu kÃ¶nnen b) um den Einfrierprozefl wÃ¤hren 
der ersten drei Tage besser auflÃ¶se zu kÃ¶nne und C) einen GesamtÃ¼berblic des 
Temperaturverlaufs zu bekommen. 
25 m-MeBkette Der Verlauf der Meflkurven fÃ¼ die einzelnen PTlOO-Sensoren im 
Tiefenbereich 0-20m zeigt eine starke Abnahme der Temperatur in den ersten 
fÃ¼n Tagen. Da diese Meflkette erst am zweiten Tag nach der Durchbohrung des 
Schelfeises in das Bohrloch eingebracht wurde, beginnen die registrierten Tem- 
peraturwerte schon in einem fÃ¼ den geringen Tiefenbereich stark variierenden 
Temperaturbereich (-7.5OC bis -16.5OC). Insbesondere in den oberflÃ¤chenna 
hen Schichten zwischen Om und 6m ist ein starker negativer Temperaturgradi- 
ent festzustellen, der durch die hohe Sonneneinstrahlung (Globalstrahlung von 
durchschnittlich 250 i! 1 5 0 5  (Oerter, 1991)) bei einer Sonnenscheindauer von 
24 Stunden verursacht wird. In den Sommermonaten wird der Schnee sehr 
stark aufgewÃ¤rmt wÃ¤hren er in den Wintermonaten stark abkÃ¼hlt Diese 
Temperaturjahreswelle dringt unter exponentieller Abnahme ihrer Amplitude 
in den Firn ein und beeinfluflt so das Temperatur-Tiefenprofil. In 10m Tiefe 
ist dieser Einflufl auf weniger als 5% der OberflÃ¤chenamplitud abgeklungen 
(Paterson, 1981). Die Temperatur in dieser Tiefe wird nach Konvention als 
mittlere Jahrestemperatur angegeben. FÃ¼ die Bohrlokation ist dieser Wert zu 
T m  = -22.9 & O.lÂ° bestimmt. FÃ¼ den Tiefenbereich von 8 - 20m liegen die 
Temperaturwerte sehr dicht nebeneinander und folgen einem insgesamt posi- 
tiven Temperaturgradienten. 
Der Temperaturanstieg in den MeBkurven fÃ¼ Om und 2m Tiefe, zwei Tage 
nach AbschluB der Bohrarbeiten, wird durch das VerfÃ¼lle des Bohrloches mit 
OberflÃ¤chenschne hervorgerufen. Dies deutet darauf hin, daÂ sich zwischen 
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Abbildung 4.6: Ternperaturverlauf wÃ¤hren des Einfrierprozesses irn Tiefenbereich 0 - 201n 
2m und 4m Tiefe ein VerschluÂ gebildet hatte, der ein vollstÃ¤ndige VerfÃ¼lle 
des Bohrloches verhinderte. Ein AbschluÂ gegenÃ¼be der OberflÃ¤ch und da- 
mit eine Unterbrechung der Luftzirkulation ist dennoch gegeben. 
In Abbildung 4.6a) ist zu erkennen, daÂ insbesondere die MeÂ§wert in 0 - 4m 
Tiefe starken VerÃ¤nderunge unterworfen sind, was auf die abnehmende mitt- 
lere Tagestemperatur im Verlauf der Feldkampagne zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist. Die 
anderen acht Sensoren haben am Ende der Feldkampagne im Rahmen der 
TemperaturauflÃ¶sun von &0.1A' der PT100-Elemente den stationÃ¤re Zu- 
stand erreicht. 
148 m-Mef3kette Die PTlOO-Elemente des Tiefenbereiches 20 - 140m zeigen einen 
sehr stark differenzierten Verlauf. Wie schon in Abschnitt 4.1 erlÃ¤utert dringen 
bedingt durch das Schmelzbohrverfahren oberhalb von Ca. 50m groÂ§ Mengen 
von heiBem Wasser in den permeablen Firn ein. Hierdurch wird ein groÂ§e 
WÃ¤rmereservoi angelegt, das die WÃ¤rm nur langsam an ihre Umgebung ab- 
gibt. Dieser Effekt ist in den Meokurven der Sensoren in 30m, 40m und 50m 
Tiefe zu sehen. In Abbildung 4.7a) ist besonders gut zu erkennen, daÂ fÃ¼ diese 
drei Tiefenlagen der stationÃ¤r Zustand auch nach 28 Tagen (E  0.035&) 
noch nicht erreicht ist. Die Kurven zeigen auch zu diesem Zeitpunkt noch 
einen starken Gradienten. FÃ¼ den Tiefenbereich 60 - 140m zeigt sich am 
Ende der Messungen ein linearer, positiver Temperaturgradient, der sich im 
gleichmÃ¤aige Abstand der MeÂ§kurve wiederspiegelt. Ausgenommen hiervon 
ist der Wert in 110m Tiefe, der eine um Ca. O.lÂ° zu niedrige Temperatur 
anzeigt. Eine Ursache hierfÃ¼ kÃ¶nnt ein Kalibrierungsfehler, ein fehlerhaft 
eingelÃ¶tete MeGwiderstand oder ein Verrutschen dieses einen Elementes am 
Zugseil sein. (Neben der 20m-MeÂ§kett besteht auch die 148m-MeÂ§kett aus 
einzelnen vieradrigen Kabeln, die zu einem Kabelbaum zusammengebunden 
sind, so daÂ eine Verschiebung des Sensors beim Einbringen in das Bohrloch 
denkbar ist). In diesem Tiefenbereich ist die TemperaturÃ¤nderun kleiner als 
0.02&. Die Extrapolation der Temperaturkurven auf die Abszisse lÃ¤Â auch 
hier den stationÃ¤re Zustand im Rahmen der TemperaturauflÃ¶sun der Sen- 
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180 m-MeBkette Die dritte Meflkette mit SensorabstÃ¤nde von 3m wurde so pla- 
ziert, daÂ der Ãœbergan von meteorischem zu marinem Eis in einem dichteren 
MeBpunktabstand als dies im Ã¼brige Schelfeisbereich der Fall war, abgeta- 
stet werden konnte. Hierdurch sollte die MÃ¶glichkei geschaffen werden, even- 
tuell auftretende Unterschiede in den thermischen Eigenschaften der beiden 
EiskÃ¶rpe erfassen zu kÃ¶nnen 
Die Registrierung der Sensoren von 138 - 174m (Abb. 4.8) zeigt ein sehr ein- 
heitliches Bild. Ausgehend von Temperaturen zwischen O.OÂ° und -1.4OC ist 
in den ersten 20 Stunden nach dem Einbringen der MeÂ§kett in das Bohr- 
loch (Abb. 4.8b)) ein schwacher Temperaturgradient festzustellen. In dieser 
Phase des Einfriervorgangs macht sich der Effekt freiwerdender Kristallisa- 
tionswÃ¤rm auf das Temperaturprofil bemerkbar. Erst nachdem die gesamte 
FlÃ¼ssigkei m Bohrloch gefroren ist, stellt sich ein sehr steiler Temperaturgra- 
dient maximaler AbkÃ¼hlrat ein. Da die AbkÃ¼hlrat proportional zur WÃ¤rme 
leitfÃ¤higkei des Materials ist, kann aus diesem Diagramm kein prinzipieller 
Unterschied in den thermischen Eigenschaften von meteorischem Eis (Senso- 
ren in 138 - 150m Tiefe) und marinem Eis (Sensoren in 153 - 174m Tiefe) 
festgestellt werden. Lediglich das PTlOO-Element in 138m Tiefe zeigt einen an- 
deren Verlauf des Einfriervorgangs. Hier scheint sich der WÃ¤rmeeintra durch 
KristallisationswÃ¤rm nicht bemerkbar zu machen, bzw. er kÃ¶nnt schon zu 
Beginn der Messungen abgeklungen sein. Das MeBelement zeichnet sich auch 
durch die deutlich niedrigste Anfangstemperatur aus. 
Am Ende der Feldkampagne ist die Temperaturabnahme an den einzelnen 
Sensoren kleiner 0.015&. Auch hier kÃ¶nne die MeBdaten als Werte des sta- 
tionÃ¤re Zustandes angesehen werden. 
230 m-MeBkette Die Registrierungen der 230m langen MeBkette mit PTlOO-Ele- 
menten von 164 - 218m Tiefe sind in den ersten 20 - 30 Stunden nach dem 
Einbringen in das Bohrloch durch einen schwÃ¤chere Temperaturgradienten 
charakterisiert (vgl. Abb.4.9a) und b)), als es bei den anderen MeBketten 
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der Fall war. Der WÃ¤rmeeintra durch Rekristallisation der BohrlochflÃ¼ssig 
keit wirkt sich aufgrund der niedrigeren Umgebungstemperatur gegenÃ¼be der 
ISOm-Kette lÃ¤nge auf das thermische Regime aus. Nach einer hohen AbkÃ¼hl 
rate bis zum dritten Tag nach der Bohrung streben die Megwerte mit einem na- 
hezu linearen Temperaturgradienten dem stationÃ¤re Wert zu, den sie nach 30 
Tagen im Rahmen der Meggenauigkeit wieder erreicht haben (AT < 0 . 0 1 g ) .  
250 m-MeBkette Die PTlOO-Elemente sind nach der Tiefenkorrektur in 218.0 - 
239.6m Tiefe eingebracht worden, wobei das unterste Element in das Meer- 
wasser unterhalb des Schelfeises hineinragte. In Abschnitt 4.3 wird auf die 
Ergebnisse dieses Megelementes genauer eingegangen. Die Registrierung des 
Einfriervorgangs dieser MeBkette (Abb.4.10) zeigt fÃ¼ verschiedene Tiefenbe- 
reiche unterschiedliche Ergebnisse. Im Tiefenbereich 218.0 - 232Am sind die 
ersten 20 - 40 Stunden (Abb.4.10b)) nach dem Einbringen der Mef3ketten 
durch freiwerdende KristallisationswÃ¤rm und durch einen hierdurch verzÃ¶ger 
ten Einfriervorgang geprÃ¤gt Im weiteren Verlauf gegen Ende der MeBkampa- 
gne fallen die Temperaturen auf ihren stationÃ¤re Wert mit einer Unsicherheit 
von kleiner 0.01 &. 
Die drei PTlOO-Sensoren im Tiefenbereich 234.2 - 237.8m zeigen zu Beginn 
der Registrierung in den ersten sechs Stunden einen Abfall der Temperatur 
auf -2.3OC bis -2.4OC. Dieser Temperaturabfall kann nur durch eine Durch- 
mischung der unteren Ca. 6m des Bohrloches mit Meerwasser hervorgerufen 
werden. Die Meerwassertemperatur, die durch das unterste Element registriert 
wird, betrÃ¤g im Mittel -1.899OC k 0.02gÂ°C Das in das Bohrloch eingedrun- 
gene Meerwasser wird durch das kÃ¤lter Eis unterkÃ¼hl und unterschreitet da- 
durch seinen In-situ-Gefrierpunkt. Es beginnt der typische ProzeB der Meereis- 
bildung, bei der Eiskristalle aus der Suflwasserphase ausfallen. Die freigesetzte 
KristallisationswÃ¤rm wÃ¤rm das Wasser im Bohrloch auf und wird durch das 
kalte, umgebende Eis langsam abgefÃ¼hrt AbhÃ¤ngi vom Salzgehalt und von 
der Umgebungstemperatur lÃ¤uf dieser ProzeÂ schneller oder langsamer ab. 
C.--: 
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Abbildung 4.10: Temperaturverlauf wÃ¤hren des Einfrierprozesses irn Tiefenbereich 
218 - 239.6~12 
FÃ¼ die Elemente in 234.2m und 236.0m Tiefe dauert der Einfriervorgang Ca. 
vier bis fÃ¼n Tage, bevor der Abschlufl des Bohrloches durch einen hohen Tem- 
peraturgradienten erfolgt und der stationÃ¤r Zustand angenommen wird. Das 
Element in 237.8m Tiefe, das sich direkt an der Eisunterseite befindet, friert 
in Folge der Wechselwirkung mit dem Meerwasser und des damit verbundenen 
hohen Salzgehaltes erst sehr viel spÃ¤ter etwa 17 - 20 Tage nach der Durchboh- 
rung zu, und nimmt mit -2.6OC einen deutlich von der Meerwassertemperatur 
unterschiedlichen Wert an. Der Einfrierprozei3 dieser vier Elemente ist beson- 
ders gut in Abbildung 4.10 a) und b) nachzuvollziehen. Der Zeitbereich nach 
Abschlufl der Bohrung wurde hierfÃ¼ in Diagramm b) auf 120 Stunden erwei- 
tert. 
Zusammenfassend laflt sich der Einfrierprozei3 der SchmelzbohrlÃ¶che in drei Stadien 
einteilen: 
1. AbhÃ¤ngi von der Temperatur des umgebenden Eises wird die Temperaturab- 
nahme der Bohrlochflussigkeit durch freiwerdende KristallisationswÃ¤rm um 
bis zu zwei Tage verzÃ¶gert Nahe der Eisunterseite kann dieser Prozefl durch 
die Vermischung mit eingedrungenem Meerwasser bis zu 20 Tage dauern. 
2. In der zweiten Phase ist der Temperaturverlauf durch einen starken negativen 
Temperaturgradienten maximaler AbkÃ¼hlrat charakterisiert. Innerhalb von 
wenigen Tagen wird die In-situ-Temperatur des stationÃ¤re Zustandes auf Ca. 
10% erreicht. 
3. Die dritte Phase beschreibt die asymptotische AnnÃ¤herun des Temperatur- 
verlaufes an die tatsÃ¤chlich In-situ-Temperatur. 
In Abbildung 4.11 ist das vollstÃ¤ndig Temperatur-Tiefenprofil, wie es sich am Ende 
der Meflkampagne (13.02.90) zeigte, dargestellt. ZusÃ¤tzlic sind die Eisunterseite 
und die Tiefenlage der Grenzschicht von meteorischem zu marinem Eis in 153m 
Tiefe (Blindow et al., 1991), die Eis/Firn-Grenze (Oerter & BÃ¤ssler 1991) sowie die 
lOm-Temperatur eingetragen. 
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Abbildung 4.11: Temperatur-Tiefenprofil irn Kantenbereich des FRIS am 13.02.1990 
Als erstes Ergebnis aus diesem Profil kann festgestellt werden, daÂ es keine prin- 
zipiellen Unterschiede im thermischen Regime des meteorischen und marinen Eises 
im Kantenbereich des FRIS gibt. Nach einem starken negativen Temperaturgradi- 
enten in den oberen 8m des Schelfeises, der durch die OberflÃ¤chenerwÃ¤rmu in 
den Sommermonaten hervorgerufen wird, ist der Tiefenbereich von 10 - 217m im 
Rahmen der durch die Tiefenzuordnung der Meaketten sowie der absoluten Tem- 
peraturauflÃ¶sun der Meflelemente bestimmten Fehlergrenzen durch einen einheit- 
lichen, positiven Temperaturgradienten charakterisiert. Das thermische Regime des 
Schelfeises wird daher im Ã¼berwiegende Teil durch reine WÃ¤rmeleitungsprozess 
dominiert. StÃ¶runge dieses quasi-stationÃ¤re Profiles, wie sie durch das Anfrie- 
ren von marinem Eis mit MÃ¤chtigkeite bis zu 400m im Zentralteil des FRIS zu 
erwarten wÃ¤ren sind in ca. 30km Entfernung von der Eiskante vollstÃ¤ndi abge- 
klungen. Lediglich im Tiefenbereich von 217 - 239m ist der Temperaturgradient 
durch Schmelzprozesse an der Eisunterseite beeinfluflt. Das Abschmelzen von Eis 
und die damit verbundene Wechselwirkung von relativ kÃ¤ltere Eis zu wÃ¤rmere 
Meerwasser kann durch WÃ¤rmeleitungsprozess nicht ausgeglichen werden. Dies hat 
eine ErhÃ¶hun des Temperaturgradienten auf die Eisunterseite hin zur Folge. Die 
abrupte Ã„nderun des Temperaturgradienten ist ein Hinweis auf eine starke laterale 
Ã„nderun der basalen Schmelzrate und somit auf eine Abweichung von stationÃ¤re 
Bedingungen (Grosfeld, 1991)) wie sie fÃ¼ Schelfeise im allgemeinen angenommen 
werden kÃ¶nnen 
Diese aus dem Temperatur-Tiefenprofil abzuleitenden Aussagen sollen in Kapitel 
5 auf einer FlieBlinie, die im SÃ¼de des Schelfeises auf dem MÃ¶ller-Eisstro be- 
ginnt und durch den Zentralteil des FRIS bis zur Lokation der beschriebenen Boh- 
rung fÃ¼hrt untersucht und verifiziert werden. Insbesondere wird der EinfluÂ des 
Anfrierens und Abschmelzens an der Schelfeisunterseite auf das Temperaturprofil 
diskutiert. Zur Simulation stationÃ¤re Temperaturprofile und als Vergleich mit den 
gemessenen Daten wird im folgenden ein Modell von Crary (1961) benutzt, um 
erste Werte fÃ¼ Schmelzraten abschÃ¤tze zu kÃ¶nne und die Vermutung der Nicht- 
StationaritÃ¤ zu Ã¼berprÃ¼fe Der Begriff der StationaritÃ¤ impliziert an dieser Stelle 
eine zeitliche Konstanz der Bilanzparameter, lÃ¤Â jedoch eine rÃ¤umlich VariabilitÃ¤ 
zu. Nicht-StationaritÃ¤ in diesem Sinne bedeutet daher eine schnellere rÃ¤umlich 
VerÃ¤nderun der Bilanzparameter als dies durch die thermische Zeitskala (t' = nt/12 
(vgl. Turcotte & Schubert, 1982)) vorgegeben ist 7 .  
"'Eine TemperaturstÃ¶run breitet sich innerhalb eines Zeitintervalls At um eine charakteristische 
Strecke 1 aus, d.h. es ist eine Zeit 1 2 / ~  erforderlich, damit sich eine TemperaturstÃ¶run um die 
Strecke 1 fortpflanzen kann. 
Ausgehend von der eindimensionalen WÃ¤rmeleitungsgleichun gibt Crary (1961) 
eine analytische LÃ¶sun an, die unter Annahme der Akkumulationsrate U,  einer 
Dichte-Tiefen-Funktion p(z), der tiefenabhÃ¤ngigen thermischen DiffusivitÃ¤ ~ ( z )  
und der EismÃ¤chtigkei H ein stationÃ¤re Temperaturprofil liefert (eine ausfÃ¼hrlich 
Beschreibung des WÃ¤rmetransportprobleme in Schelfeisen ist in Kapitel 2 gegeben). 
Der Ansatz hierfÃ¼ geht auf ein Modell von Robin (1955) zurÃ¼ck das die zeitliche 
TemperaturÃ¤nderun durch das Produkt des Temperaturgradienten und der verti- 
kalen Flieogeschwindigkeit des Eises bilanziert. Die vertikale Flieogeschwindigkeit 
ist hierbei unter VernachlÃ¤ssigun der vertikalen StrainausdÃ¼nnun ( & ^ H )  gegeben 
durch: 
FÃ¼ die LÃ¶sun der eindimensionalen WÃ¤rmetransportgleichun unter zeitlich sta- 
tionÃ¤re Bedingungen = 0 gilt somit: 
~ ( z )  - T,[: ~ X P  ( G' ~ ( 2 " )  [ Ã‘ + $ (m - i^y) ] dz" ) dz' 
- ~ ( 2  1 
T ( H ) - T Ã  ~ ~ e x p ( ~ : ' ~ ( z " ) [ Ã ‘ Ã ‘ + f ( m - ^ B , ) ] d z " ) d  P ( Z  1 (4.3) 
Unter Verwendung der durch feldglaziologische Untersuchungen im Bereich der Bohr- 
lokation bekannten Parameter fÃ¼ die Akkumulationsrate von 220kg m 2  a 1  (Graf 
et al., 1988)) einer Anfangsdichte fÃ¼ die Dichte-Tiefen-Funktion (Herron & Langway, 
1980) von 389kg/m3 (Kipfstuhl & Oerter, 1991) und einer EismÃ¤chtigkei von 239m 
ergeben sich die in Abbildung 4.12 gezeigten Temperatur-Tiefenprofile. In Abbildung 
4.12a) wurde bei konstanter EismÃ¤chtigkei eine Variation der basalen Schmelzraten 
von 0, -0.25, -0.5, -0.75m/a und -l.Om/a durchgefÃ¼hrt Es zeigt sich, daÂ das ge- 
messene Temperatur-Tiefenprofil durch keines der berechneten stationÃ¤re Profile 
vollstÃ¤ndi reproduziert werden kann. Lediglich der Tiefenbereich von 217m bis zur 
Eisunterseite kann mit einer Schmelzrate von etwa -0.75m/a nachgebildet werden. 
FÃ¼ alle anderen Profile ist keine Ãœbereinstimmun mit den Meodaten zu erzielen. 
In Abbildung 4.12b) wurde bei konstanter Schmelzrate von Om/a eine Variation der 
EismÃ¤chtigkei durchgefÃ¼hrt Hierdurch sollte der zentrale Tiefenbereich, in dem 
vornehmlich WÃ¤rmeleitungsprozess dominieren, angepaot werden. Es ist zu erken- 
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Abbildung 4.12: Modellrechnungen fÃ¼ stationÃ¤r Temperatur-Tiefenprofile (durchgezogene 
Linien) i m  Vergleich zum gemessenen Temperaturprofil (Kreise): 
a) fÃ¼ basale Schmelzraten von Om/a bis -l.Om/a 
b) fÃ¼ EismÃ¤chtigkeite von 240m bis 290m bei konstanter Schmelzrate von Om/a 
nen, daÂ fÃ¼ eine Eisdicke zwischen 280m und 290m das gemessene Temperatur- 
Tiefenprofil durch diesen vereinfachten Ansatz im wesentlichen bis zu einer Tiefe 
von 217m rekonstruiert werden kann. Der Tiefenbereich von 280 - 290m entspricht 
gerade der Zone im FRIS, in der Ca. 30km stromaufwÃ¤rt der Schmelzbohrung so- 
wohl durch Flug- als auch durch Boden-EMR-Messungen das Reflexionssignal der 
Eisunterseite erstmalig wieder auftritt. Weiter sÃ¼dlic ist die Absorption fÃ¼ elek- 
tromagnetische Wellen so groÂ und der Reflexionskoeffizient an der Eisunterseite 
so gering, daÂ diese Schichtgrenze mit dem EMR-Verfahren nicht aufgelÃ¶s werden 
kann (Blindow, pers. Mitteilung). Die Ursache hierfÃ¼ kann nur durch eine grundsÃ¤tz 
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Abbildung 4.13: Temperatur-Tiefenprofil (links) am 13.02.1990 (gepunktete Linie) und am 
20.02.1992 (durchgezogene Linie) sowie die Differenz der MeÃŸwert (rechts) 
peraturjahresgangs auf. Im mittleren Tiefenbereich des Schelfeises (60 - 200772) sind 
die Temperaturen der Wiederholungsmessung um bis zu 0.10 d~ 0.04K niedriger 
als vor zwei Jahren. Dieser Effekt kann nur auf ein zum Zeitpunkt der letzten 
Messung wÃ¤hren der Feldkampagne 1990 noch nicht vollstÃ¤ndi eingestelltes sta- 
tionÃ¤re Temperaturprofil zurÃ¼ckgefÃ¼h werden. Zwar zeigen die Mefikurven des 
Einfriervorgangs der Mefiketten eine sehr geringe VerÃ¤nderun der einzelnen PT100- 
MefiwiderstÃ¤nde so daÂ im Rahmen der absoluten TemperaturauflÃ¶sun von k0.1K 
vom stationÃ¤re Profil gesprochen werden kann, im Langzeitvergleich ist dieser Zu- 
stand jedoch nicht erreicht worden. 
Der Temperaturgradient an der Eisunterseite zeigt den deutlichen Einflufi durch 
den basalen SchmelzprozeÂ§ Im Gegensatz zur Messung 1990, bei der lediglich das 
unterste Mei3element ins Meerwasser ragte, befinden sich nach zwei Jahren jetzt 
zwei MeBelemente im Meerwasser. Bei einem Sensorabstand fÃ¼ die im Meerwas- 
ser befindlichen PT100-Elemente von 2m bedeutet dies eine mittlere Schmelzrate 
von mehr als -1.0 4Z l.Om/a. Da die Randbedingung fÃ¼ die Temperatur an der 
Eisunterseite durch den Druck-Schmelzpunkt des Meerwassers vorgegeben ist (2.B. 
Jacobs et al., 1979), kann die Eis/Meerwassergrenze und damit die Schmelzrate 
aus den Temperaturprofilen abgeschÃ¤tz werden. Durch eine Polynomanpassung der 
Temperaturdaten im Tiefenbereich von 221.6m bis 239.6m und Extrapolation auf 
die Temperatur der Eis/Meerwassergrenze von -2.036OC mit einem mittleren Salz- 
gehalt des Meerwassers von 34.7Â°/0 (Foldvik et al., 1985a), kann fÃ¼ das Profil vom 
13.02.1990 eine Tiefe von 239.19m angegeben werden. FÃ¼ das Temperaturprofil 
vom 20.02.1992 ergibt sich eine Tiefe von 236.61m, womit ein Abschmelzbetrag von 
2.58m Ã¼be einen Zeitraum von 737Tagen zu bestimmen ist. Die mittlere Schmelz- 
rate Ã¼be einen Zeitraum von zwei Jahren betrÃ¤g somit -1.284Z0.24m/a, wobei die 
FehlerabschÃ¤tzun aus den Residuen der Fehlerquadratsumme (O.llm/a) und dem 
Fehler in der Tiefenzuordnung der unteren TemperaturmeBketten (10%) resultiert. 
Aus den Temperaturprofilen zu Beginn und am Ende der Feldkampagne 1991/92 
kann in der gleichen Weise ein Kurzzeitmittelwert angegeben werden, der insbeson- 
dere auch Hinweise auf eine saisonale AbhÃ¤ngigkei der Schmelzrate liefern kann. In 
Abbildung 4.14 ist die Differenzkurve aus diesen beiden Profilen aufgezeigt. Es ist zu 
erkennen, daÂ die ersten 20m des Firns stark durch die zunehmende Sonneneinstrah- 
lung beeinflui3t werden. Die maximale Temperaturdifferenz betrÃ¤g -l.531Â° in 2m 
Tiefe, bezogen auf die HÃ¶h der SchneeoberflÃ¤ch 1989/90. Der Schneezutrag von 
1990 bis 1992 kann mit Ca. l.5m angegeben werden. Die lOm-Temperatur und damit 
die mittlere Jahrestemperatur betrÃ¤g nach dieser Messung -23.3OC. Unterhalb von 
20m bis zu einer Tiefe von 204.5m ist im Rahmen der relativen TemperaturauflÃ¶sun 
der PTlOO-MeBwiderstÃ¤nd von kleiner 0.0041< (bedingt durch die AuflÃ¶sun des 
Digitalmultimeters) kein Unterschied zwischen den beiden Messungen festzustellen, 
was als Nachweis fÃ¼ die LangzeitstabilitÃ¤ und Reproduzierbarkeit der MeBwerte an- 
zusehen ist. Im Tiefenbereich grÃ¶Â§ 204.5m ist ein eindeutiger WÃ¤rmeeintra durch 
Abbildung 4.14: Differenz der TemperaturmeÃŸwert vom 20.02.1992 und 25.01.1992 
0 
0 
den basalen Schmelzprozefl ersichtlich. Die maximale Temperaturdifferenz betrÃ¤g 
fÃ¼ das unterste, noch im Eis befindliche Mefielement 0.084K. Die beiden untersten 
Sensoren befinden sich im Meerwasser unterhalb des Schelfeises. 
Die Bestimmung der Tiefenlage der Eisunterseite aus diesen beiden Messungen er- 
geben Werte von 236.79m und 236.61m Ã¼be einen Meflzeitraum von 26Tagen.  Die 
berechnete Schmelzrate aus dieser Kurzzeitanalyse liefert einen Wert von -2.53 k 
2.12m/a,  der den zweijÃ¤hrige Mittelwert um 198% Ã¼bersteigt 
Eine Variation der Schmelzrate dieser GrÃ¶fienordnun kann nicht mehr durch eine 
statistische Schwankung der Meflgrofle im Rahmen der Fehlergrenzen erklÃ¤r wer- 
den, sondern muÂ als Hinweis auf eine systematische VerÃ¤nderun gewertet werden. 
Der zweijÃ¤hrig Mittelwert spiegelt den mittleren Abschmelzbetrag sowohl Ã¼be die 
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Sommer- als auch Wintermonate wieder. Die Messungen 1992 haben ausschliefl- 
lieh wÃ¤hren der Sommermonate stattgefunden und zwar insbesondere in der Phase 
des Sonnensolstitiums. WÃ¤hren dieses Zeitraumes ist auch die geringste Meereisbe- 
deckung in der sÃ¼dliche Weddell-See festzustellen. Vor der Schelfeiskante bildet sich 
im allgemeinen eine breite KÃ¼stenpolynia aus, die eine optimale Wechselwirkung 
zwischen der AtmosphÃ¤r und dem Ozean ermÃ¶glicht Hierdurch kann der Ozean in 
diesem Bereich zusÃ¤tzlic erwÃ¤rm werden, was fÃ¼ das Schelfeis eine erhÃ¶ht Ab- 
schmelzrate zur Folge hat. Durch GezeitenstrÃ¶munge werden die wÃ¤rmere Was- 
sermassen unter das Schelfeis getrieben (Gammelsr~d & Slotsvik, 1981) und kÃ¶nne 
auch hier einen erhÃ¶hte Abschmelzbetrag bewirken. Die Messungen wÃ¤hren der 
Feldkampagne 1991/92 kÃ¶nne hierfÃ¼ ein Beleg sein, sie liefern darÃ¼be hinaus einen 
Wert fÃ¼ die Reichweite von GezeitenstrÃ¶munge unter dem Schelfeis (vgl. Kapitel 
4.3.2). 
4.3 Meerwassert emperat ur unterhalb des Schelfeises 
Die Temperatur des Meerwassers unterhalb des Schelfeises ist neben dem Salzgehalt 
und den StrÃ¶mungsparameter der wesentliche Faktor, der die Wechselwirkung von 
Ozean und Schelfeis steuert und somit die basale Schmelz- bzw. Anfrierrate festlegt. 
Zur Untersuchung dieser GrÃ–B wurden in dem Zeitraum vom 25.01. bis 27.01.1990 
und vom 11.02. bis 12.02.1990 zwei kontinuierliche Zeitreihen mit einer Abtastrate 
von 10min aufgezeichnet. FÃ¼ diese Registrierung konnte das Digitalmultimeter 
(Typ 197, Fa. Keithley) eingesetzt werden, das als Datenlogger fÃ¼ 100 MeBwerte 
konzipiert ist. Die Stromversorgung wurde durch einen externen 12V/24Ah-Akku 
gewÃ¤hrleistet Die Daten wurden nach jeweils Ca. 16.5h aus dem Speicher manuell 
ausgelesen und in das Protokoll Ã¼bertragen Die relative TemperaturauflÃ¶sun der 
PTlOO-MeBelemente von 0.004.K ermÃ¶glich somit eine sehr genaue AuflÃ¶sun der 
Temperaturwerte im Meerwasser, um mÃ¶glich Variationen und Tideneffekte erfas- 
sen zu kÃ¶nnen 
Mehrere Seemeilen breite, eisfreie Rinne, die sich zwischen Schelfeis und Packeis bildet. Sie ent- 
steht durch Wirkung der ablandigen SÃ¼dwinde die das Meereis nach Norden treiben. 
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Abbildung 4.15: Kontinuierliche Ternperaturregistrierungen der Meerwassertemperatur im Kan- 
tenbereich des FRIS wÃ¤hren der Feldkampagne 1989/90 
Links: Dauerregistrierung vom 25. - 27.01.1990 (66.2h) 
Rechts: Dauerregistrierung vom 11. - 12.02.1990 (23.5h) 
4.3.1 Ergebnisse der Feldkampagne 1989/90 
In Abbildung 4.15 ist das Ergebnis dieser Dauerregistrierungen dargestellt. In bei- 
den Zeitreihen ist ein deutlicher Gezeiteneffekt mit Perioden von Ca. 12h und 24h 
festzustellen, die von kurzperiodischen Teilschwingungen Ãœberlager sind. Aufgrund 
der KÃ¼rz der Zeitreihen und des groÂ§e Diskretisierungsintervalles ist eine harmoni- 
sche Analyse zur genauen Festlegung des Frequenzinhaltes jedoch nicht sinnvoll. Die 
Abschatzung liefert aber eindeutige Hinweise auf die ganz- und halbtÃ¤gige Partial- 
tiden der Sonne und des Mondes (Kl,  S2 und 0 1 ,  M2)', die als amplitudenstarkste 
'In der Nomenklatur der Partialtiden bezeichnet der GroBbuchstabe die einzelne Teilschwingung 
(Mond: M , 0 ;  Sonne: S,P; Luni-solare Tide: K);  der angehÃ¤ngt Index 1 ,  2 besagt, ob es sich dabei 
um ungefahr ganztÃ¤gige halbtÃ¤gig etc. Schwankungen handelt. 
fluterzeugende KrÃ¤ft auftreten (vgl. Defant, 1973, Tab.1). Die mittlere Meerwas- 
sertemperatur konnte aus diesen Registrierungen zu Tw = -1.861 k 0.020Â° bzw. 
Tw = -1.864&0.007Â° festgelegt werden. Besonders auffÃ¤lli ist bei diesen Registrie- 
rungen, daÂ die maximale Amplitude der Partialschwingungen variiert, wÃ¤hren die 
Minimaltemperatur der einzelnen Zeitreihen auf einem Niveau bleibt. Dies kÃ¶nnt 
ein Hinweis auf den ProzeÂ der Wechselwirkung Ozean/Schelfeis darstellen. Die ein- 
strÃ¶mend Wassermasse befindet sich demnach oberhalb ihres In-situ-Gefrierpunktes 
und besitzt aus thermodynamischen GrÃ¼nde ein grofies Schmelzpotential. Der an- 
gestrebte Gleichgewichtszustand wird durch Aufschmelzen des Schelfeises erreicht, 
was wiederum die Temperatur und den Salzgehalt des Meerwassers verringert. Die 
ausstrÃ¶mend Wassermasse kann bei hinreichend langer Verweildauer nur eine mini- 
male Temperatur annehmen, welche der Druck-Schmelzpunkttemperatur Tf(S, P) 
entspricht. Diese wÃ¼rd bei den registrierten Zeitreihen einem Wert von = 
-1.888OC bzw. Twmin = -l.880Â° bei einer SalinitÃ¤ von 32Â°/o entsprechen. 
4.3.2 Ergebnisse der Wiederholungsmessung 199 1/92 
WÃ¤hren der Filchner-IV Kampagne 1992 konnten die untersten vier PTlOO-Mefi- 
elemente in einer Dauerregistrierung von 26Tagen aufgezeichnet werden. HierfÃ¼ 
wurde zusammen mit den WerkstÃ¤tte des Institutes fÃ¼ Geophysik eine automati- 
sche Datenerfassung, basierend auf dem Digitalmultimeter Typ 197 (Fa. Keithley), 
entwickelt. 
Das Digitalmultimeter war hierfÃ¼ durch eine IEEE-Interfacekarte erweitert wor- 
den, die durch einen Z8O-Rechner mit IEC-Buskontroller (Eigenbau) angesteuert 
wurde. Hierdurch konnte das Digitalmultimeter extern in einer vorwÃ¤hlbare Takt- 
rate Ã¼be einen MeÂ§stellenumschalte geschaltet werden. Die registrierten Wider- 
standswerte wurden direkt auf einer externen Memorycard (1Mb) abgespeichert. 
Die zeitliche Zuordnung der Datenstrings war durch eine Echtzeituhr realisiert, die 
in regelmÃ¤fiige Intervallen in Datum und Uhrzeit mit abgespeichert wurde. Die 
Stromversorgung fÃ¼ das gesamte System (Stromverbrauch ca. 300mA) gewÃ¤hrlei 
steten zwei 12V/90Ah-SÃ¤ure-Akkus die von einem 50W-Solarmodul Typ P Q  40150 
(Fa. AEG) Ã¼be einen Laderegler Typ BCR 12 S 40-150 (Fa. AEG) geladen wurden. 
Das Solarmodul wurde mit seiner aktiven FlÃ¤ch nach unten in einer HÃ¶h von Ca. 
2m aufgebaut, um Ã¼be die RÃ¼ckstreuun der kurzwelligen Sonnenstrahlung (die 
Albedo von Schnee betrÃ¤g 0.7 - 0.9 (Paterson, 1981)) einen Ladestrom Ã¼be 24h 
erreichen zu kÃ¶nne und die Abdeckung der aktiven FlÃ¤ch durch Schneeauftrag 
zu verhindern. Der maximale Ladestrom des Solarmoduls betrÃ¤g 2.76A bei einer 
Strahlungsleistung von E = 1000W/m2 (Datenblatt A47.6.0310489, AEG). Auf dem 
FRIS werden nach Messungen wÃ¤hren der Feldkampagne 1989/90 im Januar und 
Februar je nach Tageszeit Globalstrahlungswerte von 100 - 600W/m2 (Oerter, 1991) 
erreicht, die im Mittel Ã¼be 24h den Stromverbrauch durch den Datenlogger kompen- 
sieren kÃ¶nnen WÃ¤hren der Filchner-IV-Kampagne 1992 konnte mit diesem System 
eine kontinuierliche Zeitreihe vom 25.01. bis 20.02.1992 mit einer Samplingrate von 
2min registriert werden. 
In Abbildung 4.16 ist das Ergebnis dieser Dauerregistrierungen dargestellt. WÃ¤hren 
die PTlOO-Elemente Nr. 244 und 246 noch im Eis eingefroren waren, befanden 
sich die Elemente Nr. 248 und 250 direkt unterhalb des Schelfeises im Meerwasser 
(vgl. Kapitel 4.2.3). Die Registrierungen der Meerwassertemperaturen zeigen auch 
wÃ¤hren der Mef3kampagne 1992 eindeutige Tideneffekte, die insbesondere in ihrer 
Amplitude starken Variationen unterliegen. Die Amplituden der Gezeitenschwan- 
kungen liegen zwischen 0.025K und 0.141<, was auf starke Modulationen verschie- 
dener Partialtiden zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist und eine BestÃ¤tigun fÃ¼ die Unterschied- 
lichkeit der Zeitreihen von 1990 darstellt. In Abbildung 4.17 sind die Amplituden- 
spektren der diskreten Fourieranalyse fÃ¼ die einzelnen Temperaturregistrierungen 
gezeigt. Deutlich treten hier die ganztÃ¤gig Luni-solare- und Hauptmondtide (K l  
= 1.018 C P D  = 23.59h, 0 1  = 0.929 C P D  = 25.83h), die halbtÃ¤gige Mond- 
und Sonnentiden (M2 = 1.947 CPD = 12.33h, S2 = 2.035 CPD = 11.79h) sowie 
die elliptische Mondtide (N2 = 1.813 C P D  = 13.23h) hervor. ZusÃ¤tzlic deutet 
sich die langperiodische 14-tÃ¤gig Mondtide (Me) an, die aber aufgrund der durch 
die LÃ¤ng des Registrierzeitfensters bedingten FrequenzauflÃ¶sun nicht eindeutig 
bestimmt werden kann. In den Amplitudenspektren der Elemente Nr. 244 und 246 
treten neben dem langperiodischen Anteil mit geringen Amplituden auch die eintÃ¤gi 
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gen Tiden auf, die sich aber nicht mehr zwischen M1 und S l  unterscheiden lassen. 
In den Temperaturregistrierungen ist eine strenge Korrelation zwischen den ampli- 
tudenmodulierten Gezeitensignalen des Meerwassers und dem WÃ¤rmefluf in das Eis 
hinein erkennbar, der wiederum streng mit der basalen Schmelzrate gekoppelt ist. 
Mit einfachen Modellrechnungen zum WÃ¤rmeleitungsproble in Medien, die einer 
harmonischen TemperaturÃ¤nderun ausgesetzt sind (Paterson, 1981), kann nachge- 
wiesen werden, daÂ der hochfrequente Anteil der anregenden Temperaturwelle im 
Eis schneller abklingt als der niederfrequente Anteil, obwohl die hohen Amplituden 
der halb- und ganztÃ¤gige Tiden die Ursache fÃ¼ den Eintrag von warmem Meerwas- 
sers unter das Eis darstellen und damit fÃ¼ das Abschmelzen verantwortlich sind. 
Der Temperaturgradient am Element Nr. 246 (vgl. Abbildung 4.16), welches am 
nÃ¤chste zur Eisunterseite plaziert ist, ist direkt mit der Amplitude der anregenden 
Temperaturwelle des Meerwassers (Element Nr. 248) gekoppelt. Weiter im Eis (Ele- 
ment Nr. 244) ist dieser EinfluÂ auf einen konstanten WÃ¤rmeflu abgeklungen. 
Besonderes Augenmerk ist auf die Mittrelwerte der Meerwassertemperaturen zu le- 
gen, sofern man bei einer so starken Variation von Mittelwerten sprechen kann. 
WÃ¤hren die Amplitude der Tideneffekte fÃ¼ beide Tiefenlagen unterhalb des Schelf- 
eises nahezu exakt gleich sind, differieren die Absolutwerte um 0.145K, wobei das 
nÃ¤he an der Schelfeisunterseite befindliche MeBelement Nr.248 die niedrigere Tem- 
peratur aufweist. Dieser Effekt wird eindeutig durch das Aufschmelzen von kaltem 
Eis hervorgerufen, das sich mit dem relativ wÃ¤rmere Meerwasser vermischt und 
dieses somit abkÃ¼hlt In einer Arbeit von Scheduikat & Olbers (1990) wird insbeson- 
dere der Gezeiteneffekt als wesentlicher Motor fÃ¼ die thermodynamische Kopplung 
zwischen Ozean und Schelfeis beschrieben. Zwar sind diese Messungen der Meerwas- 
sertemperatur sicherlich einem starken KÃ¼steneffek unterworfen, sie kÃ¶nne jedoch 
zum VerstÃ¤ndni dieser komplizierten Wechselwirkung beitragen. DarÃ¼be hinaus 
stellt der KÃ¼stenabstan von Ca. 30km in diesem Bereich eine erstmalige Messung 
der Reichweite von GezeitenstrÃ¶munge unterhalb des FRIS dar und belegt dadurch 
die Wichtigkeit ozeanographischer Messungen unter dem Schelfeis. Eine Kopplung 
mit gravimetrischen Messungen, wie sie von Eckstaller & Miller (1984) durchgefÃ¼hr 
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Abbildung 4.17: Arnplitudenspektren der Ternperaturregistrierung der untersten vier PT100-- 
MeÃŸelernent nahe der Eisunterseite irn Eis (Element Nr.244 und 246) und irn Meerwasser 
(Element Nr.248 und 250). Eingetragen sind die halbtÃ¤gige (N2, M2,  S2) und ganztÃ¤gige 
(01 ,  K l )  Partialtiden sowie die 14-tÃ¤gig Mondtide ( M e ) .  
wurden, kann hierfÃ¼ wichtige ErgÃ¤nzunge liefern. 
4.4 Direkte Untersuchungen der Abschmelzrate 
In der zweiten Phase der Expedition (19.01.-27.01.1990) wurden zwei weitere Boh- 
rungen abgeteuft, in die Sensorleitungen bis Ca. 30m unterhalb des Schelfeises einge- 
bracht wurden. Diese Sensorleitungen wurden benutzt, um mit dem Verfahren der 
Time Domain Reflectometry (kurz: TDR-Verfahren) die basale Schmelzrate direkt 
durch Laufzeitmessungen ermitteln zu kÃ¶nnen Die in diesem Zusammenhang neue 
Methode stellt eine unabhÃ¤ngig Bestimmung der wichtigen Massenbilanzgrofle dar, 
die bisher nur unter Annahme von stationÃ¤re Bedingungen aus OberflÃ¤chenmessun 
gen der Geschwindigkeit, der Eisdicke und ihrem Gradienten, der Akkumulationsrate 
sowie der vertikalen Strainrate berechnet werden konnte (vgl. Kapitel 4.5). 
4.4.1 Methode und Laboruntersuchungen 
Das Verfahren der Zeitbereichsreflektometrie stammt aus dem Bereich der PrÃ¼f 
technik und wird im allgemeinen zur Untersuchung von Defekten oder Stofistellen 
auf elektrischen Leitungen eingesetzt. Unter Einspeisung eines HF-Impulses werden 
Impedanzkontraste durch Reflexion dieses Impulses festgestellt und ihre Position 
auf der Leitung durch Laufzeitauswertung mit der entsprechenden Ausbreitungsge- 
schwindigkeit zugeordnet. 
Im Vergleich hierzu ist die Impedanz zweier paralleler Ãœbertragungsleitunge von 
den dielektrischen Eigenschaften des Materials zwischen den Leitungen abhÃ¤ngig 
Impedanzkontraste treten hier bei sprunghaften VerÃ¤nderunge der dielektrischen 
Eigenschaften auf. Diese AbhÃ¤ngigkei wurde von Topp e t  al. (1982a,b) und Blindow 
et al. (1987) zur Untersuchung des Feuchtegehaltes in BÃ¶de angewendet. Morey et  
al. (1984) setzte das TDR-Verfahren zur Untersuchung der dielektrischen Eigen- 
schaften von Meereis ein. 
Ausgehend von dem Gedanken, daÂ DiskontinuitÃ¤te in dielektrischen Materialei- 










Dielektrika entlang einer 240ft-Sensorleitung und i m  Vollraum 
((1): V. Hippel, 1954; (2): Johari & Charette, 1975; (3): Jezek, 1980) 
Vollraum 
Abbildung 4.18: Schematische Zeichnung der verwendeten Bandleitung (links) und 
Ersatzschaltbild zur AbschÃ¤tzun der DK-Beeinflussung durch die PE-Ummantelung der 
Leitung (rechts) 
( e P E , c M :  relative D K  der PE-Ummantelung der Leitung und des die Leitung umgebenden 
Materials; SI, s2,s3: Schichtdicken) 
245 =t 2 
194 =i 2 
143 =t 2 
141 =i 2 
weichen erheblich von den Vollraumgeschwindigkeiten in den Materialien ab. Diese 
Abweichung ist auf die PE-Ummantelung der Bandleitung zurÃ¼ckzufÃ¼hre welche 






Zur Verifikation dieses Einflusses ist in Abbildung 4.18 ein Ersatzschaltbild ge- 
zeigt, das die Bandleitung durch eine Parallelschaltung eines Mehrschicht- und eines 







Tabelle 4.2: Berechnete relative DK-Werte der Sensorleitung i m  Vergleich zum Vollraum und 
abgeleitete Geschwindigkeiten m i t  prozentualer Abweichung zu MeÃŸwerte aus Tabelle 4.1 
((1): V. Hippel, 1954; (2 ) :  Johari & Charette, 1975; (3): Jezek, 1980) 
V 
m / P )  
Einschichtkondensators beschreibt. FÃ¼ die relative DielektrizitÃ¤tskonstant eT des 







mit der Dicke des Dielektrikums s = sl +si+s3 und den relativen DielektrizitÃ¤tskon 
stanten crl, erz, c,.3 der einzelnen Schichten. Da die Symmetrie der parallelen Leitun- 
gen durch einen Plattenkondensator genÃ¤her wird, ist der Anteil des Verbindungs- 
steges aus PolyÃ¤thyle durch die Parallelschaltung eines Einschichtkondensators mit 





wobei V' + VM = 1 und VE, VM die Volumenanteile des Einschicht- und des Mehr- 
schichtkondensators mit den DielektrizitÃ¤tskonstante e , . ~  und e , . ~  sind. 
FÃ¼ eine relative DK fÃ¼ P E  von 2.29 und einen Volumenanteil von V, = $ ergeben 
sich fÃ¼ die gewÃ¤hlte Dielektrika die in Tabelle 4.2 aufgefÃ¼hrte Werte. 
Die Ergebnisse zeigen, daÂ trotz der vereinfachten Geometrie des Plattenkondensa- 
tors die gemessenen Ausbreitungsgeschwindigkeiten auf der Sensorleitung in einem 
Fehlerbereich von 0.7% bis 4.6% durch das Modell reproduziert werden kÃ¶nnen 
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Abbildung 4.19: Blockschaltbild des MeÃŸaufbaue zur TDR-Messung der basalen 
Schmelzrate fÃ¼ eine Sensorleitung bestehend aus einer Kombination aus Koaxialleitung 
und 2400-Bandleitung. Rechts: Prinzipskizze einer Laufzeitkurve mit zu erwartenden 
Reflexionssignalen. 
4.4.2 Feldmessungen und Ergebnisse 
Das erste Bohrloch fÃ¼ das TDR-Experiment zur direkten Bestimmung der basalen 
Schmelzrate wurde mit einer 280m langen 2400-Bandleitung bestÃ¼ckt 22.7m dieser 
Leitung reichten bis in das Meerwasser unterhalb des Schelfeises, wÃ¤hren 239m 
durch die dielektrischen Eigenschaften des Schelfeises beeinfluot wurden und 18.3m 
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Abbildung 4.20: TDR-Registrierung einer reinen 2400-Bandleitung irn Kantenbereich des FRIS 
a m  13.02.1990, 30dB verstÃ¤rkt Einzelne SignaleinsÃ¤tz sind gekennzeichnet. 
Signale erreichen zu kÃ¶nnen wurden in 110m und 210m Tiefe Aluminiumstangen 
von lm LÃ¤ng angebracht, die aufgrund ihres Kontrastes in der DK als Referenz- 
signale dienten. Ein weiteres Referenzsignal fÃ¼ die Tiefenzuordnung ist durch die 
Reflexion am offenen Ende der Bandleitung selbst gegeben. Eine TDR-Registrierung 
dieser Sensorleitung ist in Abbildung 4.20 dargestellt. Die Messung zeigt ein schar- 
fes Quellsignal, das nach einem negativen Ãœberschwinge in den ersten Ca. 0 . 4 ~ ~  
der Registrierung auf das Rauschniveau abfÃ¤llt Ã¼berlager ist dieser Signalbereich 
durch einzelne Reflexionssignale aus dem Firnbereich, die Hinweise auf Wasserta- 
sehen, Eislinsen undIoder DichteÃ¤nderunge geben kÃ¶nnen Die Bandleitung ist in 
diesem Bereich des Bohrloches freihÃ¤ngend so daÂ hier auch Ankopplungsprobleme 
eine wesentliche Ursache fÃ¼ die einzelnen SignaleinsÃ¤tz sein kÃ¶nnen Nach 0 . 4 6 6 ~ s  
ist ein deutliches Reflexionssignal festzustellen, das durch die Wassertafel und damit 
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durch das Einfrieren der Bandleitung hervorgerufen wird. Die beiden Tiefenmarkie- 
rungen durch die Aluminiumstangen sind nach einer Laufzeit von 1 . 0 6 7 ~ s  bzw. 
2 .127~s  festzumachen. Das Reflexionssignal von der EisIMeerwassergrenze ist nach 
einer Zweiweglaufzeit von 2 .612~s  zu erkennen. Ã¼berraschen ist hier die sehr schwa- 
che Amplitude des Signals, welches mit einem Amplitudenreflexionskoeffizienten von 
-0.16 weitaus stÃ¤rke erwartet werden konnte. Hier macht sich die Fehlanpassung 
der Zweidrahtleitung (2400) an das Sampling-System (500-Eingang) negativ be- 
merkbar. Laboruntersuchungen zeigen fÃ¼ diese Konfiguration eine Amplitudenab- 
nahme gegenÃ¼be einer 500-Koaxialleitung um 50%. Dem Signal der Eisunterseite 
ist ein zweites Signal vorgelagert, das sich auch in seiner Amplitude stÃ¤rke her- 
vorhebt. Die Tiefenlagen dieser Reflexionssignale stimmen nicht mit der geloteten 
EismÃ¤chtigkei von 239m Â 2m Ã¼berein Die Ursache dieser Abweichung soll im 
folgenden Absatz diskutiert werden. Das Kabelende mit einem positiven Reflexions- 
koeffizienten ist bei einer Laufzeit von 3 . 0 1 7 ~ ~  abgebildet. 
Das zweite Bohrloch wurde mit einer Kombination aus einer 220m langen Koaxi- 
alleitung (RG213lU) und einer 60m langen Bandleitung bestÃ¼ckt Eine Registrie- 
rung dieser Anordnung ist in Abbildung 4.21 dargestellt. Aufgrund der Abschirmung 
der Koaxialleitung sind die ersten 2 . 2 ~ s  der Registrierung nicht durch das umge- 
bende Eis beeinfluÂ§t Nach einer Laufzeit von 2 .202~s  ist das definierte Signal des 
Transformators zur Impedanzanpassung der beiden Kabel zu erkennen. Die Ampli- 
tuden der Signale im Bereich der Bandleitung sind wegen der definierten Absorp- 
tion der Koaxialleitung (7dB/100m bei 100MHz) deutlich grÃ¶Â§ als dies fÃ¼ die 
reine Bandleitung der Fall ist. Hier bewirkt die Absorption des umgebenden Materi- 
als eine zusÃ¤tzlich DÃ¤mpfun zur Kabelabsorption (5dB/lOOm bei lOOMHz). Die 
Eis/Meerwassergrenze ist bei einer Laufzeit von 2 . 4 3 1 ~ s  zu erkennen, das Kabelende 
bei 2 .997~s .  
Auch bei dieser Konfiguration der Sensorleitung sind zusÃ¤tzlich Reflexionssignale 
vor dem Signal der Eisunterseite festzustellen. Die Ursache hierfÃ¼ liegt in dem Ein- 
frierproze8 des Bohrloches begrÃ¼ndet Die Temperaturmessungen im benachbarten 
Bohrloch (vgl. Kapitel 4.2.2, Abbildung 4.10) zeigen, daÂ nahe der Eisunterseite der 
Einfrierprozef3 erst Ca. 20 Tage nach AbschluB der Bohrarbeiten abgeschlossen ist. 
+ Quellsignal 
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Abbildung 4.21: TDR-Registrierung einer Sensorleitung bestehend aus 220m Koaxialleitung 
und 6 0 m  240ft-Bandleitung am 10.02.1990, 30dB verstÃ¤rkt Einzelne SignaleinsÃ¤tz sind 
gekennzeichnet. 
Desweiteren sind die untersten Ca. 6m des Bohrloches mit Meerwasser durchmischt. 
Das Ausfrieren dieses Bohrlochwassers findet daher in Analogie zur Meereisbildung 
statt, bei der abhÃ¤ngi vom Salzgehalt langsam Eiskristalle aus der SÃ¼Â§wasserpha 
ausfallen und sich im Bohrloch anreichern. Dieses relativ porÃ¶s Kristallgemisch 
ist mit brine-EinschlÃ¼sse durchsetzt (Buynitzkiy, 1967). Der Reflexionskoeffizient 
bzw. Geschwindigkeitskontrast dieser Kristallgemisch/Meerwassergrenze ist daher 
grundsÃ¤tzlic verschieden von einer Schichtgrenze EislMeerwasser, wie sie nach den 
Laboruntersuchungen mit der Sensorleitung zu erwarten gewesen wÃ¤re Die beob- 
achteten Reflexionssignale stellen daher interne Gefrierhorizonte dar, die zum einen 
den Ãœbergan von SÃ¼Â§wassere zu Kristallgemisch, zum anderen den Ãœbergan von 
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Abbildung 4.22: TDR-Registrierung der Sensorleitung bestehend aus 220m Koaxialleitung 
und 60m 2400-Bandleitung am 20.02.1992, 30dB verstÃ¤rkt Einzelne SignaleinsÃ¤tz sind 
gekennzeichnet. 
werden, wÃ¤hren die zweite Tiefenmarkierung in 210m Tiefe nicht zu identifizie- 
ren ist. Der Versuch, den spÃ¤tere Laufzeitbereich mit seismischen Bearbeitungs- 
techniken wie Filterung, Regelung und Dekonvolution zu behandeln, brachte keine 
signifikante Verbesserung der DatenqualitÃ¤t so daÂ die Registrierungen dieser Sen- 
sorleitung nicht zur Auswertung der basalen Schmelzrate verwendet werden kÃ¶nnen 
Die Registrierung der zweiten Konfiguration, bestehend aus 220m Koaxialleitung 
und 60m Bandleitung (Abb. 4.22), zeigt ein vergleichbares Bild zu der Registrie- 
rung von vor zwei Jahren. Die korrelierten StÃ¶rsignale die in der Registrierung der 
reinen 240fl-Bandleitung festzustellen waren, sind bei dieser Registrierung nicht zu 
erkennen. Im Vergleich zu 1990 sind jedoch bei gleicher VerstÃ¤rkun von 30dB um 
25% geringere Amplitudenwerte festzustellen, was auf unterschiedliche Spezifikatio- 
nen der verwendeten Sampling-Systeme zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist. Der Laufzeitbereich bis 
1 . 5 , ~ ~  ist wiederum durch einen hohen Rauschpegel gekennzeichnet, der durch die 
VerstÃ¤rkun und die geringen Absorptionsverluste der Koaxialleitung hervorgerufen 
wird. Das Reflexionssignal des Transformators tritt bei einer Laufzeit von 2 .203~s  
auf, die im Rahmen der Ablesegenauigkeit der SignaleinsÃ¤tz von zwei Samples mit 
der Messung 1990 Ã¼bereinstimm und was als Beleg fÃ¼ die Reproduzierbarkeit der 
Messung und Genauigkeit der Meotechnik unter den extremen GelÃ¤ndebedingunge 
angesehen werden kann. Im Bereich der Sensorleitung zeichnen sich wiederum zwei 
deutliche Reflexionssignale ab, die in dieser Form so nicht erwartet worden sind. Die 
einzelnen SignaleinsÃ¤tz vor dem Signal der Eisunterseite (t = 2.433~s)  waren in 
den Registrierungen 1990 als interne Gefrierhorizonte angesprochen worden, welche 
durch die Durchmischung der unteren Ca. 6m des Bohrloches mit Meerwasser und 
dem langsamen Gefrierprozeo am Ende der Feldkampagne noch nicht ausgeheilt wa- 
ren. Den Erwartungen zur Folge hÃ¤tte sich diese Signale jedoch in den letzten zwei 
Jahren zugunsten des Signals von der Eisunterseite in ihrer Amplitude verringern 
bzw. vollstÃ¤ndi verschwinden mÃ¼ssen Dies ist jedoch nicht der Fall, sondern bis 
auf das Signal bei 2 .321~s  in der Registrierung 1990 reproduzieren sich die einzelnen 
EinsÃ¤tz in Amplitude und Phase. Lediglich das amplitudenstÃ¤rkst Signal hat sich 
in ein zweigipfeliges Signal aufgespalten, was auf eine Separierung einzelner StÃ¶rsi 
gnale schlieÂ§e lÃ¤Â§ Das Kabelende ist bei einer Zweiweglaufzeit von 3 . 0 0 8 ~ s  zu 
erkennen. 
Eine mÃ¶glich ErklÃ¤run fÃ¼ dieses PhÃ¤nome kann in der Bildung eines Kapillar- 
Saumes um die Zweidrahtleitung herum liegen. Durch WÃ¤rmeleitungsprozess in der 
Kupferleitung vom Meer ins Eis kann das vollstÃ¤ndig Einfrieren der Leitung ver- 
hindert werden und sich somit ein FlÃ¼ssigkeitsfil bilden, der gegebenenfalls durch 
die Wechselwirkung mit Meerwasser saline Komponenten enthÃ¤lt Dieser FlÃ¼ssig 
keitsfilm bildet einen DK-Kontrast fÃ¼ den eingestrahlten HF-Impuls. 
Aufgrund dieses Reflexionsbildes kann die Eisunterseite gegenÃ¼be 1990 nicht ein- 
deutig abgegrenzt werden und auch die Schmelzrate durch Laufzeitdifferenzen der 
Einsatzzeiten nicht bestimmt werden. HierfÃ¼ wÃ¤r eine eindeutigere Zuordnung der 
einzelnen Wavelets notwendig. 

Ausbreitungsgeschwindigkeiten von V ,  = 194 k 2 m / p  und V,,, = 141 =k 2 m / p  ergibt 
sich eine Schmelzrate Ã¼be inen Zeitraum von 737Tagen von m = -1.41 =k0.45m/a. 
Dieser Wert stimmt sehr gut mit der aus den Langzeitbeobachtungen der Tempe- 
raturprofile bestimmten Schmelzrate von m = -1.28 =k0.24m/a Ã¼berei und stellt 
erstmalig eine unabhÃ¤ngig ÃœberprÃ¼fu dieser MassenbilanzgrÃ¶B dar. 
4.5 Indirekte Untersuchungen zur Massenbilanz 
Gleichzeitig zu den BohraktivitÃ¤te im Kantenbereich des FRIS fanden groBrÃ¤umig 
Untersuchungen statt ,  um die basale Schmelzrate aus OberflÃ¤chenmessunge unter 
der Annahme eines stationÃ¤re Schelfeises aus der KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ den 
MassenfluB (vgl. Kapitel 2.3) berechnen zu kÃ¶nnen In einem Gemeinschaftspro- 
jekt von Kollegen des Alfred-Wegener-Institutes fÅ  ¸ Polar- und Meeresforschung, 
der Technischen UniversitÃ¤ Braunschweig und der Forschungsstelle fÃ¼ physikali- 
sche Glaziologie der WestfÃ¤lische Wilhelms-UniversitÃ¤ MÃ¼nste wurden die in die 
Rechnung eingehenden GrÃ–Be in einer 10 * 10km2 groBen Deformationfigur durch 
geophysikalische, geodÃ¤tisch und feldglaziologische Messungen bestimmt (Deter- 
mann et al., 1990). 
Im Rahmen dieser Arbeit soll im wesentlichen auf die selbst durchgefÃ¼hrte geophy- 
sikalischen Messungen zur Bestimmung der Eisdicke und ihres Gradienten sowie die 
Ergebnisse im Vergleich zu den vorher bestimmten Werten der basalen Massenbi- 
lanzgrÃ¶B eingegangen werden. 
4.5.1 Feldmessungen und Ergebnisse 
FÃ¼ die DurchfÃ¼hrun dieser Massenbilanzstudie wurde in der Umgebung der Bohr- 
lokationen eine Deformationsfigur angelegt, welche in ihren Hauptachsen ein Ge- 
biet von 10 * 10km2 Ã¼berdeck (Ritter & Karsten, 1991). Hierdurch konnte eine 
hinreichend groBe Variation der EismÃ¤chtigkei und insbesondere eine genÃ¼gend 
LÃ¤ngenÃ¤nderu (Verzerrung) des Netzwerkes gewÃ¤hrleiste werden, um innerhalb 
einer Saison die Schmelzrate hinreichend genau ermitteln zu kÃ¶nnen Zwar wurde die 
0 0.5 10 V; 2.0 2.5 fall 
Instrument point 
o target point 
Abbildung 4.24: Deformationsfigur fÃ¼ eine Massenbilanzstudie i m  Kantenbereich des FRIS. Die 
x-Achse ist parallel zur HauptflieÃŸrichtun des Eises orientiert (entnommen aus: Determann et 
al., 1990). 
Schmelzrate wÃ¤hren einer Feldkampagne von 25Tagen bestimmt, der Ãœberdeckun 
des MeBgebietes in FlieÃŸrichtun von 10km liegt jedoch bei einer FlieÃŸgeschwindig 
keit von etwa 1200m/a ein Langzeitmittelwert Ã¼be 12Jahre zugrunde. 
Die Deformationsfigur (Abbildung 4.24) wurde zur Erfassung der relativen Eisbewe- 
gung zu Beginn und am Ende der Feldkampagne wiederholt terrestrisch vermessen 
(Ritter & Karsten, 1991). Aus den PrÃ¤zisionsstrecken und Winkelmessungen kÃ¶nne 
die Verzerrungen und somit auch die prinzipiellen Strainparameterl0 â‚ und â‚ in Be- 
trag und Richtung bestimmt werden. Die fÃ¼ die Massenbilanzgleichung notwendige 
vertikale Strainrate berechnet sich analog zu Gleichung 2.31, da  die Inkompres- 
sibilitÃ¤tsbedingun invariant gegenÃ¼be Koordinatentransformationen und deshalb 
unabhÃ¤ngi von Lage und Orientierung des Bezugssystems ist (vgl. KÃ¶hler 1986). 
Die hieraus berechneten vertikalen Strainwerte liegen fÃ¼ die Deformationsfigur zwi- 
schen - 1.46 . 1 0 3 a 1  und -1.94 1 0 3 a 1 ,  die Geschwindigkeit zwischen 1 li'Om/a 
^Durch Transformation im X-y-Koordinatensystem in die Hauptverzerrungsrichtung gedrehte Ele- 
mente des Verzerrungstensors. 6 
fÃ¼ die x-Achse und -269m/a fÃ¼ die y-Achse (Determann et al., 1990). 
WÃ¤hren die absolute Eisdicke am zentralen Punkt der Deformationsfigur (Pkt.4) zu 
239 Â 2m durch benachbarte Schmelzbohrungen ermittelt werden konnte (Grosfeld, 
1990)) wurde der Eisdickengradient entlang der Hauptachsen aus kontinuierlichen 
Messungen der EismÃ¤chtigkei mit dem hochauflÃ¶sende elektromagnetischen Refle- 
xionsverfahren (kurz: EMR-Verfahren) abgeleitet. Die verwendete EMR-Anlage ist 
am Institut fÃ¼ Geophysik der Westf. Wilhelms-UniversitÃ¤ MÃ¼nste entwickelt und 
gebaut worden und von Thyssen (1985)) Blindow & Thyssen (1986) und Blindow 
(1986) in Aufbau und Anwendung ausfÃ¼hrlic beschrieben worden. 
Die Messungen wurden mit einem 35MHz-Monopulssender als 'constant offset1- 
Messungen durchgefÃ¼hrt Als Sende- und Empfangsantennen wurden widerstands- 
bedampfte V-Dipole (\/4: = 2m) verwendet, die auf einer Schlittenkonstruktion im 
Abstand von 10m befestigt waren. Bei einer Fahrgeschwindigkeit des Schlittenzuges 
von ca. 15km/h konnte der Untergrund kontinuierlich im Abstand von 1.5m ver- 
messen werden. Die Daten wurden in einem Registrierzeitfenster von 5ps registriert 
und digital aufgezeichnet. 
In Abbildung 4.25 ist ein Ausschnitt der Kartierung der x-Achse zwischen Punkt 
4 und 5 der Deformationsfigur gezeigt. Die ersten 0.7ps sind durch eine Vielzahl 
von Reflexionen im Firnbereich gekennzeichnet, die durch den ProzeB der Firn- 
verdichtung und der damit verbundenen Geschwindigkeitsabnahme elektromagne- 
tischer Wellen verursacht werden. Im Laufzeitbereich von 0.9 - 1 . 1 ~ ~  ist ein Dif- 
fraktionsband zu erkennen, das auf eine alte Bruchzone Ca. 300km stromaufwÃ¤rt 
zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist (Blindow, pers. Mitteilung). Die zunÃ¤chs an der EisoberflÃ¤ch 
angesiedelte Bruch- und Spaltenzone wird durch frischen Schnee verfÃ¼ll und stellt 
somit eine Anomalie in der Stratigraphie des Firns dar, welche sich durch Diffrakti- 
onshyperbeln in der EMR-Registrierung abbilden. Die Ãœberlagerun benachbarter 
Diffraktionshyperbeln ergibt ein kompliziertes Bild in der Raum-Zeit-Ebene der Re- 
gistrierung, das keinen kontinuierlichen Reflexionshorizont, sondern nur stÃ¼ckweis 
Linearmente zeigt. Im Gegensatz hierzu steht die Grenzschicht zwischen meteo- 
rischem und marinem Eis in ca. 1 . 8 ~ s .  Sie wird durch die 300km sÃ¼dlic statt- 
Abbildung 4.25: EMR-Kartierung zwischen Punkt 4 und 5 der Deformationsfigur 
findende Anlagerung marin gebildeten Eises hervorgerufen und stellt einen late- 
ral homogenen, chemischen Horizont und Dichtekontrast dar. Dasselbe gilt fÃ¼ die 
Eis/Meerwassergrenze in 2.7p.s. 
Die EismÃ¤chtigkeite entlang der zwei Hauptachsen der Deformationsfigur wurde 
aus den Laufzeiten mit Hilfe einer Geschwindigkeits-Lotzeit-Funktion bestimmt, die 
am Punkt 4 aus einem 'common mid point'(CMP)-Profil gewonnen wurde (Blindow, 
1991). Es gilt: 
wobei t der Zweiweglaufzeit (in ps) und der zweite Summand der Formel der so- 
genannten 'stripping correction' (in m) entspricht, welche die LaufzeitverkÃ¼rzun 
durch die Geschwindigkeitszunahme im Firn berÃ¼cksichtigt In Abbildung 4.26 sind 
die auf diese Weise bestimmten MÃ¤chtigkeitsprofil entlang der X- und y-Achse dar- 
gestellt. Der Fehler in der Bestimmung der EismÃ¤chtigkei wurde zu 2m ermittelt, 
wÃ¤hren der Gradient mit einer Genauigkeit von A0.5m angegeben werden kann. 
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Abbildung 4.26: Ausgewertete EismÃ¤chtigkeitsprofil aus kontinuierlichen EMR-Kartierungen 
entlang der x-Achse (oben) und y-Achse (unten) der Deformationsfigur. Die Eisdicke nimmt 
in X-Richtung um 20m und in y-Richtung um 24m ab. 
FÃ¼ die MÃ¤chtigkeitsgradiente ergeben sich demnach Werte von -2.0 - 1 0 3  fÃ¼ die 
x-Achse und -2.4 - 1 0 3  fÃ¼ die y-Achse. 
Unter Verwendung der Akkumulationsrate im MeBgebiet von 0.25m/a EisÃ¤quiva 
lent (Graf et al., 1988) kann aus diesen Messungen ein Langzeitmittelwert fÃ¼ die 
Schmelzrate von m = -1.50 Â 0.15m/a bestimmt werden (Determann et al., 1990). 
Dieser Wert stimmt im Rahmen des Fehlerbereiches sehr gut mit den aus den Tem- 
peraturmessungen und den TDR-Messungen gewonnenen Werten Ã¼berei und stellt 
somit eine dritte eigenstÃ¤ndig Bestimmung der basalen Schmelzrate dar (Grosfeld 
et  al., 1992). 
4.6 Meflergebnisse stromaufwÃ¤rt der Schmelzbohrungen 
Da die Untersuchungen der Temperatur-Tiefen-Funktion und des Abschmelzens vor- 
nehmlich aus logistischen GrÃ¼nde im Kantenbereich des FRIS stattgefunden haben, 
ist es fÃ¼ die Anwendung des thermischen Schelfeismodells notwendig, alle weiteren, 
im MeBgebiet stromaufwÃ¤rt der Bohrlokationen vorliegenden Daten zu Massenhaus- 
halt und Temperaturregime zusammenzustellen. Dieses Datenmaterial kann entlang 
von FlieBlinien durch den Zentralteil des FRIS als Eingabeparameter der Simulati- 
onsrechnung dienen und soll in diesem Abschnitt in einer Ãœbersich zusammengefafit 
werden. Die Ergebnisse der Feldexperimente kÃ¶nne dann eine ÃœberprÃ¼fu der Mo- 
dellrechnungen im Kantenbereich des FRIS darstellen. 
Eine wichtige Grundlage fÃ¼ die Berechnung des Temperaturregimes und des Mas- 
senhaushaltes ist die Kenntnis der EismÃ¤chtigkeitsverteilun im Modellgebiet. Diese 
Daten sind im Zentralteil des Filchner-Ronne-Schelfeises nach Thyssen (1988, 1991) 
durch Flugvermessung mit dem elektromagnetischen Reflexionsverfahren und aus 
Messungen der OberflÃ¤chenhÃ¶ des Schelfeises bestimmt worden. In Bereichen, 
in denen die Tiefenlage der Eisunterseite aufgrund der starken Absorption mari- 
nen Eises nicht mit dem EMR-Verfahren ermittelt werden kann, wird diese aus 
HÃ¶henmessunge der EisoberflÃ¤ch unter Zugrundelegung des isostatischen Gleich- 
gewichtszustandes abgeleitet. Dieses Verfahren ist von Thyssen (1988) fÃ¼ das FRIS 
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Abbildung 4.27: Isolinienplan der EisrnÃ¤chtigkeite (in Meter) i m  Zentralteil des FRIS 
nach Thyssen et al. (1992, pers. Mitteilung) und Lage geodÃ¤tische Festpunkte, an denen 
geodÃ¤tisch und feldglaziologische Parameter bestimmt worden sind (Quellennachweis siehe 
Text) 
und von Thyssen & Grosfeld (1988) fÃ¼ das EkstrÃ¶m-Schelfei ausfÃ¼hrlic beschrie- 
ben und angewendet worden. Als Kontrolle der HÃ¶henmessunge dient zum einen 
das terrestrische Nivellement im Zentralteil des FRIS (Ritter & Karsten, 1991), zum 
anderen die Pegelmessungen in den Schmelzbohrungen an Punkt 335 (Engelhardt 
& Determann, 1987) sowie an Punkt 61 (Grosfeld & Hempel, 1991). Eine Ãœbersich 
Ã¼be die EismÃ¤chtigkeitsverteilun (Thyssen et al., 1992 (pers. Mitteilung)) fÃ¼ den 
fÃ¼ die Modellrechnungen relevanten Schelfeisbereich ist in Isoliniendarstellung in 
Abbildung 4.27 gegeben. In gleicher Form liegt die Tiefenlage der Grenzschicht von 
meteorischem zu marinem Eis (soweit vorhanden) als digitaler Datensatz vor. 
Die notwendigen geodÃ¤tische und feldglaziologischen Parameter zur Berechnung 
der Energie- und Massenbilanz des Schelfeises sind punktweise an geodÃ¤tische Fest- 
punkten in einem festen MeBpunktraster auf dem Schelfeis gegeben. In Abbildung 
4.27 sind diese Lokationen eingetragen. Eine Ãœbersich Ã¼be die im Einzugsbereich 
der Bohrlokationen bestimmten Parameter und ihr jeweiliger Quellennachweis wird 
im folgenden gegeben. Die Werte selbst werden in Kapitel 6 in tabellarischer Form 
an den tatsÃ¤chlic benÃ¶tigte Positionen entlang der ausgewÃ¤hlte FlieBlinien auf- 
gefÃ¼hrt 
FÃ¼ die Massenbilanzberechnungen sind dies: 
0 FlieÂ§geschwindigkeit Ritter & Karsten, 1991; Ritter, pers. Mitteilung 
0 Akkumulationsrate: Graf et al., 1988, 1991 
0 Strainrate: Ritter & Karsten, 1991; Ritter, pers. Mitteilung 
FÃ¼ die Energiebilanzberechnungen sind dies: 
0 mittlere Jahrestemperatur: Reinwarth & Graf, 1985; Kipfstuhl & Oerter, 
1991; Grosfeld, (Kapitel 4.2.3) 
0 Anfagsdichte: Reinwarth & Graf, 1985; Kipfstuhl & Oerter, 1991; Morris & 
Vaughan, 1991 
Mit Hilfe dieser Daten und den in Kapitel 3 beschriebenen Verfahren kann nun das 
Temperaturregime und die basale Anfrier- bzw. Abschmelzrate entlang ausgewÃ¤hlte 
FlieÂ§linie durch den Zentralteil des FRIS modelliert werden. 
4.7 Zusammenfassung 
WÃ¤hren der Deutschen Antarktis-Expedition 1989/90 (ANT VIII/5) konnten im 
Kantenbereich des Filchner-Ronne-Schelfeises sowohl Schmelzbohrungen als auch 
OberflÃ¤chenmessunge zur Untersuchung des Temperaturregimes und des Massen- 
haushaltes durchgefÃ¼hr werden. Erstmalig war es damit mÃ¶glich insbesondere die 
basale Schmelzrate mit drei voneinander unabhÃ¤ngige Meoverfahren Ã¼be einen 
Zeitraum von zwei Jahren zu bestimmen, da die Messungen der installierten MeBket- 
ten und -senden wÃ¤hren der Antarktis-Expedition 1991/92 (ANT X/2) wiederholt 
werden konnten. 
Folgende Ergebnisse lassen sich hiernach zusammenfassen: 
1. Temperaturmessungen 
Die Messung des Temperatur-Tiefenprofiles zeigt keinen signifikanten Unter- 
schied in den thermischen Eigenschaften des meteorischen und des marinen 
Eises. Die TemperaturstÃ¶rung die durch den AnfrierprozeÂ von Ca. 400m ma- 
rinen Eises im Zentralteil des FRIS hervorgerufen wird, ist 30km vor der Eis- 
kante vollstÃ¤ndi ausgeglichen. Lediglich der basale Temperaturgradient ist 
durch Schmelzprozesse an der Eisunterseite beeinfluÂ§t Die Meerwassertem- 
peratur unterhalb des Schelfeises unterliegt starken Gezeiteneffekten, die auf- 
grund ihrer stark variierenden Amplituden einen Hinweis auf saisonal variables 
Schmelzen darstellt. Die Schmelzrate kann aus der Langzeitmessung Ã¼be zwei 
Jahre 
t i )  zu m > -1.00 & l.OOm/a aus der direkten Beobachtung der ausgeschmol- 
zenen PT1 00-Meoelemente 
b) zu m = -1.28 & 0.24m/a aus der Auswertung des basalen Temperaturgra- 
dienten 
festgelegt werden, 
Anhand der Kurzzeitbeobachtung von 25Tagen im FrÃ¼hjah 1992 kann die 
Schmelzrate 
C) zu m = -2.53 & 2.12m/a aus der VerÃ¤nderun des Tem~eraturgradienten 
ermittelt werden, was die saisonale AbhÃ¤ngigkei der Schmelzrate belegt. 
2. TDR-Messungen  
Mit dem Verfahren der Zeitbereichsreflektometrie ist eine unabhÃ¤ngig Me- 
thode gegeben, durch welche sich die basale Schmelzrate aus Laufzeitmessun- 
gen an installierten Sensorleitungen bestimmen lÃ¤Â§ Das an der Forschungs- 
stelle fÃ¼ physikalische Glaziologie entwickelte Verfahren konnte erfolgreich 
eingesetzt werden und lieferte fÃ¼ die Langzeitmessung Ã¼be zwei Jahre eine 
Schmelzrate von 
d) m = -1.41 Â±OA5m/a  
3. Massenbilanzstudie  
In einem Gemeinschaftsprojekt von verschiedenen Instituten konnte die basale 
Schmelzrate in einer 10 * l o h 2  groaen Deformationsfigur aus geophysikali- 
schen, geodÃ¤tische und feldglaziologischen OberflÃ¤chenmessunge angegeben 
werden. Zwar wurde der Wert aus einem Meointervall von 25Tagen abgelei- 
tet, die Grooe der Deformationsfigur legt jedoch einen Langzeitmittelwert Ã¼be 
12Jahre  zugrunde. FÃ¼ die Schmelzrate ergibt sich ein Wert von 
e) m = -1.50 k 0.15m/a .  
Diese Studie stellt eine in drei Meoverfahren unabhÃ¤ngig Untersuchung der Schmelz- 
rate dar und liefert somit fÃ¼ diesen Bereich des FRIS einen zuverlÃ¤ssige Wert dieser 
wichtigen MassenbilanzgrÃ–Be 
FÃ¼ eine Ausweitung der Temperatur- und Massenbilanzberechnungen auf eine FlieÂ§ 
linie strÃ¶maufwÃ¤r der Bohrlokationen ist eine Ãœbersich des vorhandenen Daten- 
materials gegeben. 
5. Das thermische Schelfeismodell 
Das thermische Schelfeismodell wurde unter Verwendung von den in Kapitel 4 
beschriebenen Meaergebnissen auf zwei Fliealinien angewendet, die im SÃ¼de des 
Schelfeises beginnen und durch den Zentralteil des FRIS verlaufen. Der Endpunkt 
der Fliealinien wurde durch die Lage der Bohrlokation der Schmelzbohrung 1989/90 
vorgegeben, da  an diesem Punkt ein Temperatur-Tiefenprofil als VergleichsmÃ¶glich 
keit fÃ¼ die Ergebnisse der Modellrechnungen existiert. 
Die Festlegung der Fliealinien wurde mit Hilfe eines Flief3modells von Determann 
(1991a) getroffen, indem der Endpunkt der Fliefllinie durch die Bohrlokation der 
Schmelzbohrung 1989/90 vorgegeben wurde und der FlieBweg stromaufwÃ¤rt an- 
hand des Geschwindigkeitsfeldes berechnet wurde (Determann, pers. Mitteilung). 
Da die Basisdaten fÃ¼ das FlieÂ§model auf einem Ã¤quidistante Gitter von 10*10km2 
LÃ¤ng vorliegen, war es notwendig, mindestens zwei Punkte fÃ¼ eine Positionierung 
der Bohrlokation in das Gitter einzupassen. 
Das Ergebnis der Berechnung fÃ¼hrt zu zwei Fliefllinien, die im Zentralteil des FRIS 
annÃ¤hern parallel verlaufen, sich nÃ¶rdlic des HIR aber in einen westlichen und 
einen Ã¶stliche Zweig aufspalten. Diese Fliefllinien kÃ¶nne im Zentralteil des FRIS 
auch durch EMR-Messungen bestÃ¤tig werden. Im Bereich zwischen 77' und 78' 
sÃ¼dliche Breite kann nach Thyssen ( ~ e r s .  Mitteilung) die Hauptfliegrichtung des 
Eises mit den Flug-EMR-Messungen bestimmt werden, da  sich bei parallelem Ãœber 
flug laterale Fliefistrukturen wie zum Beispiel Spalten- oder Bruchzonen in den Re- 
gistrierungen sehr sensibel als Diffraktionsmuster abzeichneten. Im Zentralteil des 
FRIS konnten darÃ¼be hinaus Flieastrukturen anhand charakteristischer Reflexions- 
signaturen durch hochauflÃ¶send Boden-EMR-Untersuchungen mit hoher lateraler 
Genauigkeit festgelegt werden (Blindow, 1991). 
Der berechnete Verlauf der Fliealinien wurde im SÃ¼de des Schelfeises leicht modi- 
fiziert, da  die Datengrundlage des FlieÂ§modell von Determann (1991a) durch die 
Ergebnisse der Flugvermessung von Thyssen (1991) insbesondere im Bereich des 
HIR nicht mehr dem neuesten Kenntnisstand Ã¼be die EismÃ¤chtigkeitsverteilun 
entspricht. Hierbei wurde sich die Tatsache zu Nutze gemacht, daÂ die Fliefirichtung 
des Eises in erster NÃ¤herun aus den HÃ¶hen bzw. EismÃ¤chtigkeitsgradiente abge- 
leitet werden kann (Robin, 1975; Whillans, 1983). Der daraus resultierende Verlauf 
der Flieglinien ist in Abbildung 5.1 gezeigt und kann ausgehend von der Bohrlokation 
1989/90 stromaufwÃ¤rt wie folgt beschrieben werden: 
Flieglinie I: 
Die erste FlieÂ§lini verlÃ¤uf von der Bohrlokation 1989/90 (Punkt 61) entlang 
der geodÃ¤tische Punkte 136-235-236-335-336 und biegt dann nach Osten auf 
den MÃ¶ller-Eisstro zwischen Henry Ice Rise (HIR) und Berkner Island (BI) 
ab. Auf Ca. 81' 30' sÃ¼dliche Breite fÃ¼hr die Fliefilinie an dem von englischen 
Kollegen des British Antarctic Survey angelegten geodÃ¤tische Punkt 'site 5' 
vorbei weiter nach SÃ¼den 
FlieBlinie 11: 
Die zweite mÃ¶glich Flief3linie verlÃ¤uf etwas westlicher als die eben genannte 
FlieBlinie I. Sie befindet sich dadurch gerade westlich der aus Satellitenbildern 
festgelegten Eisstromgrenze, die den Einzugsbereich des MÃ¶ller-Eisstrome 
und den Bereich westlich des HIR voneinander trennt (Swithinbank et  al., 
1988). Aus diesem Grunde beginnt die Flieglinie I1 westlich der Nordspitze 
von HIR und liegt damit in einem grundlegend unterschiedlichen NÃ¤hrgebiet 
dem Institute-Eisstrom. 
5.1 FlieBlinie I: Moller-Eisstrom --+ Punkt 61 
Die FlieBlinie I beginnt auf dem MÃ¶ller-Eisstro sÃ¼dlic Henry Ice Rise und Berkner 
Island im Bereich des geodÃ¤tische Punktes 'site 5'. Dieser Punkt wurde als Anfang 
fÃ¼ die Fliefilinie ausgewÃ¤hlt da er der sÃ¼dlichst Punkt im Meogebiet darstellt, an 
Abbi ldung 5.1: Der Zentraltei l  des Filchner-Ronne-Schelfeises (aus Swithinbank et al., 1988) 
mit ausgewÃ¤hlte FlieÃŸlinie fÃ¼ das thermische Schelfeismodell 
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dem glaziologisch relevante Parameter wie mittlere Jahrestemperatur, Akkumula- 
tionsrate, Anfangsdichte, Strainrate, FlieÃŸgeschwindigkei und EismÃ¤chtigkei aus 
Messungen bekannt sind (Thyssen, 1988; Graf et al., 1991; Morris & Vaughan, 1991; 
Ritter & Karsten, 1991). Die Frage, ob Schmelzen oder Anfrieren das Regime an 
der Eisunterseite beherrschen, kann qualitativ aus den EMR-Messungen in diesem 
Bereich beantwortet werden. Nach Crabtree & Doake (1986) und Thyssen (1988) 
ist die Eisunterseite im Schmelzbereich durch einen starken Reflexionskoeffizienten 
nahe Eins charakterisiert, wÃ¤hren im Anfrierbereich das Reflexionssignal aufgrund 
steigender Absorption nur schwache Amplituden zeigt bzw. ganz ausbleibt. Eine 
Untersuchung der EMR-Registrierungen im Bereich 'site 5 '  zeigt klare, amplitu- 
denstarke Reflexionssignale von der Eisunterseite, was somit auf Schmelzprozesse 
schlieÃŸe lallt. 
Die Eingabeparameter fÃ¼ das thermische Modell sind im weiteren Verlauf der FlieÃŸ 
linie durch die an den geodÃ¤tische Festpunkten bekannten glaziologischen Daten 
gegeben. Sie werden mittels einer kubischen Spline-Funktion (SpÃ¤th 1973) in Ã¤qui 
distante Werte im Inkrement der Zeitskala umgewandelt. In Tabelle 5.1 sind die 
benutzten Eingabe-werte und der jeweilige Quellennachweis aufgefÃ¼hrt Die Tem- 
peraturwerte fÅ  ¸ das Meerwasser, die fÃ¼ die Energiebila,nz und damit fÃ¼ die Fest,- 
legung der Temperaturrandbedingung an der Eisunterseite notwendig sind, wurden 
dem Ozea,nmodell von Hellmei- & Olbers (1991) entnommen und sind in Tabelle 5.2 
in AbhÃ¤ngigkei von der Profilentfernung entlang der Fliefllinie I angegeben. 
Das Tempera,tur-Tiefenprofil zu Anfang der Simulation wurde fÃ¼ eine EisniÃ¤chtig 
keit von 1016712 mit den in Tabelle 5.1 und 5.2 gezeigten Werten an Punkt 'site 5' 
unter Verwendung der stationÃ¤re WÃ¤~rmeleit~~ngsgleichun (vgl. GI. 4.3) berech- 
net,. Die EismÃ¤chtigkei wurde zu Beginn der Simulat,ion mit einem Inkrement von 
4m in 255 StÃ¼t.zstelle unterkil t .  Die Zeitdaxer der Simulation wurde Ã¼be die Ge- 
schwincliglieitswerte entlang der FlieÃŸlini I zu 1362Jahr-e best,immt. Am Ende der 
FlicÃŸlini betrÃ¤g die EismÃ¤.chtigkei noch 235171. 
In Abbildung 5.2 sind die Eingabcwerte fÅ  ¸die FlieBlinie I als Funktion der Profilent- 






















(kg m 2 a - I  1 
(1) 
177 Â 59 
154 -L 35 
160 -L 42 
167 k 35 
184 Â 39 
195 4 41 




















Tabelle 5.1: Eingabepararneter fÃ¼ das thermische Schelfeisrnodell entlang der FlieÃŸlini l fur 
ausgewÃ¤hlt geodÃ¤tisch Festpunkte 
(Quellennachweis: (1): Graf et al., 1991; (2): Morris & Vaughan, 1991; (3): Kipfstuhl & Oerter, 
1991; (4): Grosfeld, vgl. Kapitel 4.2.3; (5): Ritter & Karsten, 1991; Ritter, pers. Mitteilung; 
(6): Deterrnann, 1991a) 
Profilentfernung (km) 
Temperatur ( 'C) 
Tabelle 5.2: Meerwasserternperaturen entlang der FlieÃŸlini l nach einem Ozeanmodell von 
Hellrner & Olbers (1991) 
Fixpunkten. Im Fall des Geschwindigkeitsprofiles sind dies die aus dem FlieBmodell 
von Determann (1991a) entnommenen Werte im Abstand von Ca. 12km. Da das mo- 
dellierte Geschwindigkeitsfeld die MeBdaten durch die Verwendung eines konstanten 
FlieBparameters (gleichbedeutend mit der Mittelung der rheologischen Eigenschaf- 
ten des Eises Ã¼be die gesamte EissÃ¤ule um Ca. 10% Ãœbersteig (Determann, 1991b), 
sind diese Werte um den genannten Betrag reduziert worden. Die durchgezogenen 
Linien in Abbildung 5.2 geben die durch das Interpolationsverfahren berechneten 
Werte wieder. FÃ¼ die vertikale Strainrate sind die Werte jedoch nicht allein durch 
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Abbildung 5.2: Eingabepararneter fÃ¼ vertikale Strainrate, Anfangsdichte, Zutrag, FlieÃŸge 
schwindigkeit, mittlere Jahresternperatur sowie die Meerwasserternperatur entlang der FlieÃŸlini 
I Kreise geben MeÃŸwert geodÃ¤tische Fixpunkte an bzw. irn Fall der Geschwindigkeit 
Ergebnisse des FlieÃŸrnodell von Deterrnann (1991a). 
Spline-Interpolation aus Meowerten bestimmt worden, sondern fÃ¼ denjenigen Be- 
reich des marin unterlagerten Eises, in dem keine geodÃ¤tische MeÃŸwert vorliegen, 
aus der entkoppelten KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ den Massenfluo (vgl. Gl. 3.21 und 
3.22). FÃ¼ diese Berechnung ist neben der Akkumulationsrate die Kenntnis der me- 
teorischen EismÃ¤chtigkei entlang der FlieÃŸlini ein wesentlicher Parameter, die in 
grooen Bereichen des Schelfeise mit einer Genauigkeit von &4m aus EMR-Messungen 
abgeleitet werden kann. Der Bereich zwischen 200 - 350km ist jedoch in den EMR- 
Registrierungen im gesamten Tiefenbereich mit Diffraktionshyperbeln durchsetzt. 
Ursache hierfÃ¼ ist zum einen, daÂ das Eis zwischen HIR und BI starken Scher- 
Spannungen ausgesetzt ist und zum anderen das Schelfeis durch den AnfrierprozeB 
marinen Eises isostatisch angehoben wird, was insgesamt zu Bruchvorgangen und 
Spaltenbildung im kalten, meteorischen Eis fÃ¼hrt Die Grenze von meteorischem 
zu marinem Eis ist deshalb nicht mehr festzulegen und wird in diesem Gebiet aus 
Randwerten interpoliert. 
FÃ¼ den Bereich zwischen HIR und BI sowie nÃ¶rdlic des HIR (110 - 200km)  ist 
aus diesen Berechnungen ein starker negativer Gradient der vertikalen Strainrate 
festzustellen. Die Werte fallen von -1.0 - lO^a-' auf -4.3.10-3a-1 ab, was auf die 
starke AusdÃ¼nnun des meteorischen Eises von 820m auf 330m zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist. 
Das Eis des Foundation- und MÃ¶ller-Eisstrome wird durch die Verengung zwischen 
HIR und BI durchgepreÂ§ und starker seitlicher Reibung und Scherung unterworfen. 
Erst wenn dieser EinfluB nicht mehr zum Tragen kommt, kann das Eis frei flieÂ§e 
und durch Divergenz nach Norden hin ausweichen. 
Dieser ProzeÂ spiegelt sich auch im Geschwindigkeitsprofil wieder. Im Bereich von 
100 - 200km stagnieren die Werte aufgrund der Reibungseffekte nahezu im ge- 
sammten Bereich, bis dieser EinfluÂ abrupt abklingt und die Geschwindigkeit im 
freischwimmenden Schelfeisbereich linear zur Eiskante hin ansteigt. 
Ab Profilkilometer 310 wurden die aus geodÃ¤tische Messungen abgeleiteten Werte 
fÃ¼ die vertikale Strainrate verwendet. Ein Vergleich dieser Werte mit den aus der 
entkoppelten KontinuitÃ¤tsgleichun berechneten Werte fÃ¼ diesen Bereich konnte im 
Mittel eine Ãœbereinstimmun zeigen. 
Die starke AusdÃ¼nnun des meteorischen Eises wird durch Unterwassereisbildung 
und Anlagerung von marinem Eis ausgeglichen. Dieser ProzeÂ ist in Kapitel 2.4 
ausfÃ¼hrlic diskutiert worden. Die Unterwassereisbildung wird in diesem Bereich je- 
doch zusÃ¤tzlic durch eine ansteigende Meeresbodentopographie begÃ¼nstigt Nach 
seismischen Untersuchungen von Pozdeyev & Kurinin (1987) steigt der Meeresbo- 
den zwischen HIR und BI in einem engen Kanal von -1400m auf -1000m unter 
N N  an. Durch diesen Anstieg wird eine Druckentlastung desjenigen Meerwassers 
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bewirkt, das sÃ¼dlic von HIR und BI in einem groÃŸe Bereich mit Schmelzwasser 
vermischt wird. Diese Druckentlastung ist mit einer GefrierpunkterhÃ¶hun von Ca. 
0.3Ii  verbunden, welche die notwendige In-situ-UnterkÃ¼hlun fÃ¼ Unterwassereisbil- 
dung hervorrufen kann. 
Mit Hilfe der aus den EMR- und HÃ¶henmessunge ermittelten MÃ¤chtigkei des mari- 
nen EiskÃ¶rper kann nun die basale Akkumulations- und Schmelzrate aus der entkop- 
pelten KontinuitÃ¤tsgleichun bestimmt werden. In Abbildung 5.3 ist diese Anfrier- 
und Schmelzrate und das dazugehÃ¶rig EismÃ¤chtigkeitsprofi entlang der FlieÃŸlini 
I dargestellt. 
Das EismÃ¤chtigkeitsprofi spiegelt ein typisches Schelfeisprofil wieder. Ausgehend 
von einer groBen MÃ¤chtigkei uber 1000m dÃ¼nn das Eis durch FlieBdivergenz zur 
Eiskante hin aus, wo die GesamtmÃ¤chtigkei am Ende der FlieBlinie nur noch 235m 
betrÃ¤gt Ab einer Profilentfernung von 100km beginnt jedoch der ProzeB der ma- 
rinen Akkumulation die Massenbilanz des Schelfeises signifikant zu beeinflussen. 
Die maximale Anlagerungsrate erreicht auf diesem Profil an der Nordspitze von 
HIR (150 - 180km Profilentfernung) einen Betrag von 2 m / a .  Der Bereich der ba- 
salen Akkumulation erstreckt sich insgesamt uber ein Gebiet von Ca. 260km. Ab 
Profilkilometer 360 ist eine beinahe konstante meteorische und marine EismÃ¤chtig 
keit festzustellen. Die meteorische Akkumulation kompensiert den durch die Strain- 
ausdÃ¼nnun hervorgerufenen Massenverlust des Eises. In diesem Gebiet kann man 
daher von einem intermediÃ¤re Zustand sprechen, in dem weder groÃŸ Anlagerungs- 
noch Abschmelzraten das Schelfeisregime dominieren. Ab Profilkilometer 450 geht 
der Bereich deutlich in ein Schmelzregime uber. Die Schmelzrate steigt kontinuier- 
lich auf einen Wert von maximal -3.Om/a an, bevor sie im Bereich von Punkt 61 
einen Wert von -2.0m/a annimmt. 
Bedingt durch das Berechnungsverfahren ist der Wert der Schmelz- bzw. Anfrierrate 
sehr stark von der Wahl der FlieÃŸlini und damit vom MÃ¤chtigkeitsgradiente des 
meteorischen und marinen Eises abhÃ¤ngig Kleine Abweichungen von der FlieBlinie 
des Eises kÃ¶nne daher lokal scheinbare starke Variationen in der Schmelz- bzw. 
Anfrierrate hervorrufen. Aus diesem Grunde sind die Daten mit einem TiefpaBfilter 
geglÃ¤tte worden, um solche Variationen sowie durch Ungenauigkeiten in der Be- 
------ 
-------------- 1 meteorisches E i s  , . 
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Abbildung 5.3: EismÃ¤chtigkei (oben) und berechnete basale Anfrier- bzw. Schmelzrate 
(unten) entlang der FlieÃŸlini I. I m  EismÃ¤chtigkeitsprofi sind die Tiefenlage der Grenze von 
meteorischem zu marinem Eis (gestrichelte Linie) sowie die Tiefenlage des Meeresbodens nach 
Pozdeyev & Kurinin (1987) (schraffierte FlÃ¤che eingetragen, 
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stimmung der EismÃ¤chtigkei hervorgerufene Schwankungen herauszumitteln. Der 
mittlere Fehler fÃ¼ die Schmelz- bzw. Anfrierrate kann hiernach zu &0.5m/a ange- 
geben werden. Der auf diese Weise ermittelte Wert fÃ¼ den Bereich der Bohrlokation 
1989/90 (Pkt. 61) von -2.0&0.5m/a liegt zwar betragsmÃ¤oi um etwa 0.5-0.7m/a 
Ã¼be den experimentell gewonnenen Werten (vgl. Kapitel 4), kann aber aufgrund der 
mÃ¶gliche Fehlerursachen im Rahmen des Fehlerbereiches in guter Ãœbereinstimmun 
mit den Mefldaten gesehen werden. 
Das thermische Modell entlang der Flieolinie I wurde unter Verwendung dieser Ein- 
gabewerte mit einer tiefenabhÃ¤ngige WÃ¤rmeleitfÃ¤higke berechnet. Es konnte je- 
doch zwischen der von Van Dusen (1929) und Schwerdtfeger (1963a) (vgl. Gl. 2.11 
und 2.12) gegebenen Beziehung kein signifikanter Unterschied im Temperatur-Tie- 
fenprofil festgestellt werden. Lediglich gegenÃ¼be einer konstanten Dichte des ge- 
samten EiskÃ¶rpers und damit einer konstanten WÃ¤rmeleitfÃ¤higke von reinem Eis, 
stellte sich in den oberen Ca. 50m ein steilerer Temperaturgradient ein, da die iso- 
lierende Wirkung des Firns (kp iTn  0.25 . kEis )  entfÃ¤llt 
FÃ¼ das marine Eis wurde eine Unterteilung in einen Anfrierbereich und einen Be- 
reich mit mehrjÃ¤hrigem desaliniertem Eis getroffen. Nach den Erfahrungen von En- 
gelhardt & Determann (1987), die beim Durchbohren des FRIS an Punkt 335 mit 
Hilfe der Schmelzbohrtechnik in den unteren ca. 35m eine deutliche Abnahme der 
Festigkeit des Eises feststellten und dies auf brine-EinschlÃ¼ss zurÃ¼ckfÃ¼hrte wurde 
eine slush-Schicht von maximal 50m Dicke an der Eisunterseite vorgegeben. Die 
ErhÃ¶hun der Schichtdicke um 15m sollte einen Anteil von brine-pockets gewÃ¤hrlei 
sten, der nicht fÃ¼hlba durch die Schmelzbohrtechnik erfaf3t werden konnte, aber 
dennoch die physikalischen Eigenschaften des Eises beeinfluot. In dieser Schicht 
wurden die WÃ¤rmeleitfÃ¤higke und die VolumenwÃ¤rm des Eises in AbhÃ¤ngigkei 
von Temperatur und Salzgehalt vorgegeben (letzt genannter fÃ¤ll exponentiell von 
10Â°/o an der Basis bis auf O . l O / o o  zum Eisinneren hin ab). Im Bereich des alten 
marinen Eises wurde der Salzgehalt konstant zu O.lO/oo festgesetzt. Die Ergebnisse 
der Modellrechnungen sind in Abbildung 5.4 gegeben. Das Temperaturprofil und 
die WÃ¤rmeleitfÃ¤higke sind hierbei als Funktionen der lProfilentfernung und der 
normierten EismÃ¤chtigkei als Isolinienplan dargestellt. FÃ¼ eine bessere Zuordnung 
zum tatsÃ¤chliche MÃ¤chtigkeitsverlau wurde zusÃ¤tzlic ein Profilschnitt angegeben. 
Die VerÃ¤nderun des Temperatur-Tiefenprofiles mit der Zeit und damit mit dem 
FlieBweg des Eises (Profilentfernung) entlang der FlieBlinie I ist deutlich durch den 
ProzeB der marinen Akkumulation dominiert. WÃ¤hren im Bereich bis 100km die 
Temperatur-Tiefenprofile einen konvexen Verlauf annehmen, in dem erst nahe der 
Eisunterseite der Temperaturgradient zur Meerwassertemperatur hin abknickt, wer- 
den im Bereich starker basaler Akkumulation etwa 40% der EissÃ¤ul durch Tempera- 
turen zwischen -2.25OC und -6.0Â° beherrscht. Die WÃ¤rmeleitfahigkei ist bedingt 
durch den Salzgehalt und die Temperatur in der slush-Schicht um etwa ein Drittel 
kleiner als es fÃ¼ reines Eis der Fall ist. In diesem Bereich steigt die Pkclet-Zahl, 
die das VerhÃ¤ltni von konduktivem zu konvektiv/advektiven WÃ¤rmetranspor be- 
schreibt, auf Werte bis 4.2 in der slush-Schicht an, was auf eine Dominanz advektiver 
WÃ¤rmetransportprozess schlieBen lÃ¤Bt Im Ã¼brige Schelfeisbereich werden Werte 
zwischen 1 0 6  und 0.7 erreicht. Hier stehen konduktive Prozesse im Vordergrund. 
Die Stefan-Zahl bleibt wÃ¤hren der gesamten Simulationsdauer unter dem Wert 
1 (0.027 - 0.624), was auf eine AusprÃ¤gun einer rein thermischen Grenzschicht 
Eis/Meerwasser rÃ¼ckschlieBe lÃ¤Bt 
Die relativ warmen Temperaturen wirken sich noch bis in das mehrjÃ¤hrige desali- 
nierte marine Eis hinein auf die WÃ¤rmeleitfahigkei aus. Ab Ca. 360km Profilentfer- 
nung stellt sich der intermediÃ¤r Bereich ein, in dem weder Anfrier- noch Abschmelz- 
Prozesse das Regime beherrschen. Der Ternperaturgradient wird im Ãœbergan von 
meteorischem zu marinem Eis flacher. Konduktive WÃ¤rmestrÃ¶ fÃ¼hre zum Aus- 
gleich des steilen Temperaturgradienten am Ãœbergan zum marinen Eis. Das ma- 
rine Eis kÃ¼hl von der Grenze zum meteorischen Eis hin immer weiter aus. Die 
in diesem Bereich nur von der Temperatur abhÃ¤ngige WÃ¤rmeleitfahigkei macht 
diesen Effekt sehr deutlich sichtbar. Ab Profilkilometer 450 werden die Temperatur- 
Tiefenprofile durch einsetzende Schmelzprozesse verÃ¤ndert Ãœbe einen Bereich von 
ungefÃ¤h 30km wird die noch existierende slush-Schicht vollstÃ¤ndi abgebaut. Der 
relativ warme, nahezu isothermale Tiefenbereich mit Temperaturen von -2.0Â° 
bis -4.0Â° wird abgeschmolzen. Der steile Temperaturgradient wird in einen fÃ¼ 
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Abbildung 5.4: Ergebnisse des thermischen Modells entlang der FlieÃŸlini I 
Oben: Profilschnitt m i t  EismÃ¤chtigkeitsverlau als Funktion der Profilentfernung 
Mitte: Temperatur ('C') als Funktion der Profilentfernung und der normierten EismÃ¤chtigkei 
Unten: WÃ¤rmeleitfÃ¤higke ( W / m / K )  als Funktion der Profilentfernung und der normierten 
EismÃ¤chtigkeit 
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das Schmelzregime typischen flachen Gradienten Ã¼berfÃ¼hr da  dieser durch kon- 
duktive WÃ¤rmetransportprozess nicht ausgeglichen werden kann. Die Eisunterseite 
wird erodiert, so daÂ immer kÃ¤lter Eisschichten nahe an die Eisunterseite gelangen 
kÃ¶nnen 
In Abbildung 5.5(unten) sind einzelne Temperaturprofile im Abstand von 25km 
entlang der Fliefllinie I als 3D-Plot dargestellt. FÃ¼ diese Darstellung ist, wie auch 
beim Isolinienplan, aus GrÃ¼nde der Ãœbersichtlichkei auf die Variation der mitt- 
leren Jahrestemperatur an der EisoberflÃ¤ch verzichtet worden. ZusÃ¤tzlic zu den 
Temperaturprofilen ist die Lage der geodÃ¤tische Fixpunkte entlang der FlieBlinie 
markiert. In dieser Darstellung ist der EinfluB der marinen Akkumulation auf das 
Temperaturprofil besonders deutlich zu erkennen. Der Gradient der Temperatur- 
Tiefenfunktion wird durch den AnfrierprozeB Ã¼be einen kleinen Tiefenbereich in 
ein beinahe isothermales Profil Ã¼berfÃ¼hr Im Bereich maximaler Anfrierrate (Kurve 
bei 175km) erreicht diese Schicht eine MÃ¤chtigkei von ca. 180m bei einer Tem- 
peraturspanne von -2.315OC an der Eisunterseite bis -2.415OC im Eisinneren. Mit 
Abnahme der basalen Anfrierrate wird der Ãœbergangsbereic zwischen meteorischem 
und marinem Eis immer ausgeglichener. Beim Einsetzen basalen Schmelzens hinge- 
gen (ab 450km) wird dieser Bereich vollstÃ¤ndi abgebaut und geht in ein kubisches 
Temperaturprofil Ã¼ber 
Entlang der FlieBlinie I steht neben Punkt 61 noch ein weiteres gemessenes Tempera- 
tur-Tiefenprofil als Vergleich zu den berechneten Temperaturprofilen zur VerfÃ¼gung 
In der NÃ¤h von Punkt 236 ist wÃ¤hren der Filchner-IV-Feldkampagne 1991192 eine 
Kernbohrung auf eine Tiefe von 320m abgeteuft worden. Nach AbschluÂ der Bohr- 
arbeiten wurde in diesem Bohrloch eine Temperaturlotung durchgefÃ¼hrt Die Ergeb- 
nisse der Temperaturlotungen (Oerter, pers. Mitteilung) sind im Vergleich zu der 
Modellrechnung in Abbildung 5.5(oben) dargestellt. Die Grenze von meteorischem 
zu marinem Eis konnte an Punkt 236 ebenso wie an Punkt 61 in einer Tiefe von 
153m ausgemacht werden, was auf eine Kompensation der jÃ¤hrliche Akkumulation 
durch StrainausdÃ¼nnun Ã¼be den gesamten Fliel3weg von Punkt 236 bis Punkt 61 
schlieflen lÃ¤Â§ Die GesamtmÃ¤chtigkei des Eises kann aus den Flugdaten an Punkt 
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Temperaturprofil Punkt 236 Temperaturprofil Punkt 61 
Meerwasser 
Abbildung 5.5: Berechnete Temperaturprofile im Abstand von 25km entlang der FlieÃŸlini 
I Die Lage der geodÃ¤tische Festpunkte entlang der FlieÃŸlini ist gekennzeichnet. Als 
Einzelprofildarstellung ist ein Vergleich der Modellrechnung (durchgezogene Linie) mit 
MeÃŸergebnisse (Kreise) an den Punkten 236 (Oerter, pers. Mitteilung) und 61 gegeben. 
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Eine zusÃ¤tzlich Fehlerquelle ist auch in dem Temperaturprofil der Kernbohrung 
selbst zu sehen. Durch den Bohrvorgang bedingt wird stÃ¤ndi relativ warme Luft 
(ab Ca. 200m sind dies Temperaturen von kleiner -lOÂ°C in den oberen Bohrloch- 
bereich transportiert, die zur ErwÃ¤rmun des Bohrloches fÃ¼hre kann. Ein Vergleich 
des Temperaturprofiles mit dem Profil an Punkt 61 zeigt, daÂ die Temperaturen im 
Tiefenbereich von 110 - 200m der Kernbohrung im Maximum 0.3OC wÃ¤rme sind als 
das Ca. 130km nÃ¶rdliche gelegene Temperaturprofil (das entspricht etwa 118Jahren 
Fliefidauer). Diese Differenz kann bei den gegebenen Randbedingungen nicht erklÃ¤r 
werden, zumal konduktive WÃ¤rmestrÃ¶mung zum Ausgleich und damit zur zusÃ¤tz 
lichen ErwÃ¤rmun zwischen Eisober- und Eisunterseite fÃ¼hren Parameterstudien 
des Modells zeigen, daÂ lediglich eine stÃ¤rker Ausdiinnung der meteorischen Eis- 
schicht, die gleichbedeutend mit einer Verlagerung der Flieolinie nach Westen hin 
ist, einen wÃ¤rmere Temperaturverlauf in diesem Tiefenintervall hervorrufen kÃ¶nnte 
Dies ist jedoch aufgrund von EMR-Messungen und aus Berechnungen zum Verlauf 
der Flieolinie nicht mÃ¶glich Vielmehr kÃ¶nnt der stationÃ¤r Zustand nach AbschluÂ 
der Bohrarbeiten noch nicht erreicht sein, wie auch der Vergleich der Temperatur- 
profile an Punkt 61 der Saisons 1989/90 und 1991/92 zeigte. 
Aus diesen GrÃ¼nde kann das berechnete Temperaturprofil an Punkt 236 mit den 
genannten mÃ¶gliche Fehlerursachen in guter Ãœbereinstimmun mit den Mei3ergeb- 
nissen gesehen werden. 
Der Vergleich des berechneten Temperaturprofiles mit demjenigen, das wÃ¤hren Sai- 
son 1991/92 an Punkt 61 gemessen wurde (Abb. 5.5, oben rechts), zeigt eine wesent- 
lich bessere Anpassung. Ãœbe den gesamten Tiefenbereich kÃ¶nne die MeÂ§wert mit 
den Ergebnissen der Modellrechnung erklÃ¤r werden. Der EinfluÂ durch die basale 
Akkumulation im Zentralteil des FRIS ist abgeklungen. Die relativ warme Schicht 
im unteren Tiefenbereich ist vollstÃ¤ndi erodiert und das Temperaturprofil hat die 
typische kubische Form fÃ¼ den Fall basalen Schmelzens angenommen. 
5.2 FlieBlinie 11: Henry Ice Rise Ã‘ Punkt 61 
FlieBlinie I1 beginnt nordwestlich des Henry Ice Rise im Einfluobereich des Institute 
Ice Stream. FÃ¼ die Anwendung des thermischen Modells auf die Fliefllinie I1 wurde 
der Anfangspunkt in diesem Fall bei 80' sÃ¼dliche Breite festgelegt, da weiter sÃ¼dlic 
die NÃ¤h zum HIR die Voraussetzung eines reibungsfreien FlieÂ§en und damit der 
ZweidimensionalitÃ¤ des Modells nicht mehr gegeben wÃ¤re Der weitere Verlauf der 
FlieÂ§lini nach Norden erfolgt in enger AnnÃ¤herun an die aus Satellitenbildern ab- 
geleitete Eisstromgrenze, die von der Nordspitze des HIR ausgeht und bis ungefÃ¤h 
100km an die Eiskante heran zu verfolgen ist. Ein Grund fÃ¼ die starke Konvergenz 
der berechneten Flieolinie an die Eisstromgrenze kann in der Tatsache gesehen wer- 
den, daÂ der Bereich nÃ¶rdlic des HIR durch Eis aus dem Gebiet westlich des HIR 
aufgefÃ¼ll wird, da man davon ausgehen kann, daÂ dieses Gebiet nur unzureichend 
durch ZufluÂ vom HIR selbst genÃ¤hr wird. Dies ist auch in Flugvermessungen nÃ¶rd 
lich des HIR von Thyssen (1991) erkennbar, in denen ein lokales Minimum in der 
EismÃ¤chtigkei und -hÃ¶h festzustellen ist, welches nur durch eine Schattenzone im 
Massenzuflui3 erklÃ¤r werden kann. 
Die Eingabewerte fÃ¼ die Modellrechnung kÃ¶nne nicht wie bei Fliefllinie I an geodÃ¤ti 
schen Fixpunkten orientiert vorgegeben werden, da  entlang der FlieÂ§lini I1 kein 
Punkt mit bekannten glaziologischen Parametern vorliegt. Die Werte werden daher 
durch Mittelwertbildung aus Daten von in der NÃ¤h liegenden Fixpunkten abge- 
leitet und sind in AbhÃ¤ngigkei von der Profilentfernung in Tabelle 5.3 aufgefÃ¼hrt 
Die Werte fÃ¼ die Meerwassertemperatur sind im Bereich zwischen 79' Sud und 
dem Ende der FlieBlinie in Anlehnung an die ca. 20km Ã¶stliche verlaufende FlieB- 
linie I verwendet worden. FÃ¼ das Gebiet zwischen 80' und 79' SÃ¼ wurde der 
Druck-Schmelzpunkt von Meerwasser mit einer SalinitÃ¤ von 34.70Â°/o mit -2.25OC 
angenommen, d a  hier keine Werte aus einem Ozeanmodell vorliegen. 
Die EismÃ¤chtigkei wurde am Anfang der FlieBlinie aus EMR-Daten zu 536m be- 
stimmt und mit einem Inkrement von 2 m  in 269 Stutzstellen unterteilt. Die Simula- 
tionsdauer wurde Ã¼be das Geschwindigkeitsprofil entlang der FlieBlinie zu 933 Jahre 
bestimmt. Am Ende der FlieBlinie betrÃ¤g die EismÃ¤chtigkei 244m. 
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Tabelle 5.3: Eingabeparameter fur das thermische Schelfeismodell entlang der FlieÃŸlini I1 als 
Funktion der Profilentfernung 
(Quellennachweis: (1): Graf et a l ,  1988, 1991; (2): Morris & Vaughan, 1991; (3): Kipfstuhl 
& Oerter, 1991; (4): Grosfeld, vgl. Kapitel 4.2.3; (5): Ritter & Karsten, 1991; Ritter, pers. 









FÃ¼ das Temperaturanfangsprofil ist die LÃ¶sun der stationÃ¤re WÃ¤rmeleitungsglei 
chung mit der gegebenen EismÃ¤chtigkei unter der Annahme einer basalen Schmelz- 
rate von Om/a eingesetzt worden. Diese Annahme basiert auf der qualitativen Un- 
tersuchung der Reflexionskoeffizienten von der Eisunterseite anhand von EMR-Re- 
gistrierungen aus diesem Gebiet. Die EMR-Aufzeichnungen zeigen zum einen zwar 
deutliche Reflexionssignale von der Eisunterseite, was in erster Linie auf Schmelz- 
Prozesse zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist, zum anderen ist dieser Bereich aber auch durch Boden- 
spalten und Diffraktionshyperbeln an bzw. nahe der Eisunterseite gekennzeichnet. 
Diese Signatur kÃ¶nnt daher auch auf das Vorhandensein mariner Akkumulation 
hindeuten. Da ein Schmelzregime jedoch zum vorzeitigen Abschmelzen dieser Sig- 
natur fÃ¼hre wÃ¼rd und grÃ¶Â§e AnfrierbetrÃ¤g sich in einer scheinbaren isostati- 
sehen Anomalie Ã ¤ d e r  wÃ¼rde (Thyssen, 1988; Thyssen & Grosfeld, 1988), kann 
gefolgert werden, daÂ weder Anfrieren noch Abschmelzen das Regime beherrschen, 
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Abbildung 5.6: Eingabeparameter fiir FlieÃŸgeschwindigkeit Zutrag, vertikale Strainrate, An- 
fangsdichte, mittlere Jahrestemperatur sowie die Meerwassertemperatur entlang der FlieÃŸlini 
I Kreise geben Mittelwerte aus MeÃŸwerte benachbarter geodÃ¤tische Fixpunkte an bzw. im 
Fall der Geschwindigkeit Ergebnisse des FlieÃŸmodell von Determann (1991a). 
In Abbildung 5.6 sind nochmals die Eingabewerte als Funktion der Profilentfernung 
und die durch Spline-Interpolation berechneten Zwischenwerte als durchgezogene Li- 
nien dargestellt. Die aus der entkoppelten KontinuitÃ¤tsgleichun berechneten Werte 
fÃ¼ die vertikale Strainrate zwischen 20km und 220km Profilentfernung zeigen wie 
bei FlieBlinie I eine Abnahme der Werte aufgrund der starken AusdÃ¼nnun des 
meteorischen Eises. Ab ca. 200km ist jedoch eine nahezu konstante meteorische 
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EismÃ¤chtigkei mit 140m festzustellen, so daÂ ab hier der Mittelwert aus geodÃ¤ti 
schen MeBwerten an benachbarten Festpunkten eine gute NÃ¤herun des Strainfeldes 
in diesem Bereich darstellt. 
Die Anfrier- und Schmelzraten, die sowohl mit Hilfe der eben genannten Daten als 
auch mit den aus EMR- und HÃ¶henmessunge bestimmten EismÃ¤chtigkeite berech- 
net wurden, sind zusammen mit einem Profilschnitt in Abbildung 5.7 dargestellt. 
Das EismÃ¤chtigkeitsprofi st auf den ersten 100km durch eine starke Abnahme der 
meteorischen EismÃ¤chtigkei charakterisiert. Ab ca. 2 0 k m  beginnt der Bereich ma- 
riner Akkumulation mit Anfrierraten von maximal 1.7m/a.  Die oben schon ange- 
sprochene Abnahme der EismÃ¤chtigkei nÃ¶rdlic des HIR erstreckt sich Ã¼be den 
Bereich zwischen 42 - 6Okm. Hier ist auch eine Verringerung der marinen Akku- 
mulation festzustellen. Im weiteren Verlauf der Fliefllinie bis Profilkilometer 230 ist 
eine Abnahme der meteorischen EismÃ¤chtigkei auf 140m erkennbar, die durch eine 
marine EismÃ¤chtigkei von 290 - 340m unterlagert wird. Im Bereich von 200 - 310km 
ist erneut der sogenannte intermediÃ¤r Bereich vorzufinden, in dem weder grÃ¶Â§e 
Anfrier- noch SchmelzbetrÃ¤g das Regime dominieren. Die Schmelz- bzw. Anfrier- 
rate variiert im Rahmen der Fehlergrenze von &0.5m/a um den Nullpunkt. Dieser 
Bereich entspricht auch demjenigen zwischen 360 - 450km entlang der Flieolinie I 
und bestÃ¤tig die fÃ¼ dieses Gebiet berechneten Werte. Ab Profilkilometer 310 setzt 
basales Schmelzen mit BetrÃ¤ge von bis zu -3.4m/a ein, das sich bis zum Ende der 
Fliefilinie wieder auf -2.2rnla verÃ¤ndert 
Das thermische Modell wurde, wie fÃ¼ Flieolinie I beschrieben, auch auf diese FlieÂ§ 
linie angewendet. Die Ergebnisse dieser Simulation sind in Abbildung 5.8 als Iso- 
linienplan fÃ¼ Temperatur und WÃ¤rmeleitfÃ¤higke und in Abbildung 5.9 als 3D- 
Darstellung der Temperatur-Tiefenprofile im Abstand von 2 5 k m  gezeigt. Ausgehend 
von einer konvexen Temperatur-Tiefenfunktion werden die Temperatur-Tiefenpro- 
file schon bald durch den ProzeÂ mariner Akkumulation beherrscht. Im Bereich 
maximaler Anfrierrate ist die nahezu isothermale Zone mit Temperaturen zwischen 
-2.22OC und -2.32OC Ã¼be einen Tiefenbereich von ungefÃ¤h 125m anzutreffen. 
Die relativ warmen Temperaturen, d.h. grÃ¶Â§ -6.0Â°C erstrecken sich Ã¼be 56% 
Simulationszeit (a)  
Abbildung 5.7: EismÃ¤chtigkei (oben) und berechnete basale Anfrier- bzw. Schmelzrate 
(unten) entlang der FlieÃŸlini II. I m  EismÃ¤chtigkeitsprofi sind die Tiefenlage der Grenze von 
meteorischem zu marinem Eis (gestrichelte Linie) sowie die Tiefenlage des Meeresbodens nach 
Pozdeyev & Kurinin (1987) (schraffierte FlÃ¤che eingetragen. 
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Abbildung 5.8: Ergebnisse des thermischen Modells entlang der FlieÃŸlini I1 
Oben: Profilschnitt m i t  EismÃ¤chtigkeitsverlau als Funktion der Profilentfernung 
Mitte: Temperatur (Â¡C als Funktion der Profilentfernung und der normierten EismÃ¤chtigkei 
Unten: WÃ¤rmeleitfÃ¤higke ( W / m / K )  als Funktion der Profilentfernung und der normierten 
EismÃ¤chtigkeit 
Die Grenze von meteorischem zu marinem Eis sowie die slush-Schicht sind als Linien eingetragen 
Abbildung 5.9: Berechnete Temperaturprofile entlang der FlieÃŸlini II im  Abstand von 25km 
der EissÃ¤ule Wie auch bei der FlieBlinie I wird die WÃ¤rmeleitfÃ¤higke im alten ma- 
rinen Eis mit seiner geringen SalinitÃ¤ durch die hohen Temperaturen beeinfluBt. Im 
intermediÃ¤re Bereich ab 200km Profilentfernung dominieren konduktive WÃ¤rme 
strÃ¶m und fÃ¼hre zum Ausgleich des flachen Temperaturgradienten. Aufgrund der 
geringeren MÃ¤chtigkei der meteorischen Schicht ist die Temperatur an der Grenze 
von meteorischem zu marinem Eis bei der F'liealinie I1 um Ca. 1.5OC wÃ¤rme als bei 
der Flief3linie I. Bei Einsetzen basalen Schmelzens ab Profilkilometer 310 wird auch 
hier die basale, relativ warme Schicht vollstÃ¤ndi erodiert. Bedingt durch die hohen 
Schmelzraten wird ein steiler Temperaturgradient an der Eisunterseite hervorgeru- 
fen. Die Peclet-Zahlen fÃ¼ diese Simulation erreichen im Bereich maximaler Anfrier- 
raten in der slush-Schicht Werte bis 2.9. Im Ã¼brige Bereich ist reine WÃ¤rmeleitun 
( 1 0 7  < Pe < 0.6) vorherrschend. Die Stefan-Zahl beschreibt auch hier, wie bei 
FlieÃŸlini I, mit Werten zwischen 0.027 und 0.624 eine rein thermische AusprÃ¤gun 
der Grenzschicht. 
5.3 Zusammenfassung 
In diesem Kapitel wurde das thermische Schelfeismodell auf ausgewÃ¤hlt FlieÃŸlinie 
im Zentralteil des FRIS angewendet. Es konnte gezeigt werden, daÂ das Temperatur- 
regime des Schelfeises durch den Anfrierprozef3 marinen Eises sehr stark beeinfluot 
wird. 
Aus den MÃ¤chtigkeitsprofile entlang der Flief3linien konnten die basalen Anfrierra- 
ten, die im nÃ¶rdliche Bereich des Henry Ice Rise ihr Maximum mit 2 m / a  erreichten, 
abgeleitet werden. Es konnte eine Unterteilung des Schelfeises in ein Anfrierregirne, 
ein intermediÃ¤re Regime und ein Schmelzregime getroffen werden. Das Temperatur- 
Tiefenprofil ging im Anfrierregime in einem MÃ¤chtigkeitsbereic von etwa 200m 
an der Eisunterseite in einen nahezu isotherrnalen Verlauf Ã¼ber Durch einsetzende 
Schmelzprozesse wurde dieser Temperaturverlauf erst auf den letzten Ca. 100km in 
ein typisches Schmelzprofil Ã¼berfÃ¼hr Ein Vergleich mit gemessenen Temperatur- 
profilen entlang der Flief3linie I konnte im Rahmen mÃ¶gliche Fehlerursachen eine 
gute Anpassung der Modellergebnisse an die Mef3werte liefern. 
6. Konsequenzen des thermischen 
Schelfeismodells 
In diesem Kapitel werden abschlieoend die Auswirkungen der Simulationsergebnisse 
des thermischen Schelfeismodells auf weitere Modellrechnungen, z.B. zum Flieher- 
halten des Schelfeises, und auf Messungen zur Eisdickenbestimmung mit Hilfe des 
EMR-Verfahrens aufgezeigt. 
Die Ergebnisse des thermischen Schelfeismodells machen deutlich, daÂ das Tempe- 
raturregime des EiskÃ¶rper im Zentralteil des FRIS durch den Anfrierprozea mari- 
nen Eises stark verÃ¤nder wird. Durch die annÃ¤hern isothermale Schicht von un- 
gefÃ¤h 200m MÃ¤chtigkei n einem Temperaturbereich von -3.0 bis -2.25OC werden 
die rheologischen und die damit verbundenen dynamischen Eigenschaften des Ei- 
ses signifikant verÃ¤ndert Bei bisherigen Modellrechnungen zum Flieherhalten des 
FRIS wurde von sehr stark vereinfachten Flieoeigenschaften des Eises ausgegan- 
gen. So wÃ¤hlte Lange & MacAyeal (1986) in einer Modellrechnung eine stationÃ¤r 
Temperatur-Tiefenfunktion mit Om/a Schmelzen an der Eisunterseite, in einer spÃ¤te 
ren VerÃ¶ffentlichun (Lange & MacAyeal, 1988) einen konstanten FlieBparameter, 
der einen Mittelwert fÃ¼ die gesamte EissÃ¤ul reprÃ¤sentiert In einer neueren Ar- 
beit Ã¼be das Fliesen des Filchner- Ronne-Schelfeises verwendet Determann (1991a) 
eine mittlere Temperatur von -17.0Â°C um die Materialeigenschaften zu beschrei- 
ben. Hierdurch wird der Flieflparameter des Eises zu 2.5 . 1 0 1 6 k P a 3 s 1  festge- 
legt, der jedoch fÃ¼ eine Temperatur von beispielsweise -3.0Â° einen Wert von 
3.1 . 10-15kPa-3s-1 (Paterson, 1981, Tabelle 3.3) annimmt. 
In einer Arbeit von MacAyeal & Thomas (1986) wird der Einflui.3 basalen Schmel- 
Zens auf das Flieherhalten des Ross-Schelfeises untersucht. Wesentliche Erkenntnis 
ist hier, daÂ das Abschmelzen warmer Eisschichten an der Eisunterseite und eine 
damit verbundene Verringerung der mittleren Temperatur des Eises auch eine Ver- 
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Temperatur (Grad C)  
Abbildung 6.1: Absorption elektromagnetischer Wellen als Funktion der Temperatur fÃ¼ 
verschiedene Eisarten 
a) marines Eis (Gross, 1990) 
b) kÃ¼nstliches polykristallines Laboreis (Johari & Charette, 1975) 
C) meteorisches Eis (Hoppe, 1991) 
peraturabhÃ¤ngig GrÃ–Â§ auf die im folgenden daher nÃ¤he eingegangen wird. 
Nach Untersuchungen der dielektrischen Eigenschaften von Gross (1990) an Pro- 
ben der Kernbohrung im Bereich des Punktes 61 konnte festgestellt werden, daÂ 
das marine Eis eine etwa 10-fach hÃ¶her Absorption besitzt als meteorisches Eis. 
In Abbildung 6.1 sind diese Ergebnisse fÃ¼ den Temperaturbereich von -25.0 bis 
-l.OÂ° im Vergleich zu Labormessungen an kÃ¼nstlichem polykristallinem Eis (Ih) 
(Johari & Charette, 1975) und zu einer fÃ¼ meteorisches Eis von Hoppe (1991) ab- 
geleiteten Beziehung dargestellt. WÃ¤hren die Werte von reinem und meteorischem 
Eis fÃ¼ eine Frequenz von 35MH.z gelten, reprÃ¤sentier die Ausgleichskurve von 
Gross (1990) einen Mittelwert fÃ¼ den Frequenzbereich von 1 - 3 2 M H z .  Allen drei 
Kurven ist der Anstieg der Absorption zu hÃ¶here Temperaturen hin gemein. Die 
etwas hÃ¶her Absorption meteorischen Eises gegenÃ¼be kÃ¼nstliche Eis konnte auch 





Pro f i l en t fe rnung  (km) 
Abbildung 6.2: Integrierte Absorption des marinen Eispaketes entlang der FlieÃŸlini I .  Die 
durchgezogene Linie stellt den MÃ¤chtigkeitsverlau der marinen Eisschicht entlang der FlieÃŸlini 
I dar. Die gestrichelte Linie und die strichpunktierte Linie reprÃ¤sentiere die Absorptionswerte, 
die m i t  der Formel von Gross (1990) fÃ¼ marines Eis und der aus dem thermischen Modell 
berechneten Temperatur-Tiefenverteilung bzw. m i t  einer mittleren Temperatur von -17.0Â° 
berechnet wurden. Die gepunktete Linie gibt die Gesamtabsorption fÃ¼ meteorisches Eis gleicher 
MÃ¤chtigkei (Hoppe, 1991) m i t  der berechneten Temperatur-Tiefenfunktion an. 
experimentell von Gross (1990) nachgewiesen werden. 
Ursache fÃ¼ die steigende Absorption ist nach einem Modell von Wolff & Paren 
(1984) eine Zunahme der GleichstromleitfÃ¤higkei des Eises aufgrund der SÃ¤ure 
und Salzkonzentration in FlÃ¼ssigkeitsfilme entlang der Korngrenzen. Die Konzen- 
tration der FlÃ¼ssigkeitsfilm ist durch den Gefrierpunkt der LÃ¶sun bestimmt und 
erhÃ¶h sich mit zunehmender Temperatur. Deshalb ist fÃ¼ die Durchdringung groÂ§e 
EismÃ¤chtigkeite mit Hilfe des EMR-Verfahrens neben der Zunahme der EismÃ¤chtig 
keit auch die Temperatur des Eises ein wichtiger Parameter. 
In den EMR-Registrierungen des Filchner-Ronne-Schelfeises ist in einer Eiskan- 
tenentfernung von Ca. 10 - 5 0 k m  ein abruptes Verschwinden des Reflexionssignals 
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von der Eisunterseite festzustellen. Das meteorische Eis ist in dieser Zone von ei- 
ner Schicht marinen Eises unterlagert, dessen MÃ¤chtigkei von Ost nach West bei 
gleichem Kantenabstand ansteigt. Das Verschwinden der Reflexion von der Eisunter- 
seite steht demnach in unmittelbarem Zusammenhang mit dem Anstieg der marinen 
EismÃ¤chtigkeit 
Aus diesem Grunde wurde am Beispiel der FlieBlinie I die Gesamtabsorption des 
marinen Eises in AbhÃ¤ngigkei des MÃ¤chtigkeitsverlauf und des mit dem thermi- 
schen Schelfeismodell ermittelten Temperatur-Tiefenverlaufs berechnet. Die Ergeb- 
nisse dieser Berechnung sind in Abbildung 6.2 dargestellt. Die durchgezogene Linie 
gibt den MÃ¤chtigkeitsverlau der marinen Eisschicht wieder, die ab einer Profilent- 
fernung von 100km beginnt und bis zur Bohrlokation erhalten bleibt. Die Ã¼be die 
EismÃ¤chtigkei integrierte Absorption ist 
0 mit der von Gross (1990) fÃ¼ die Absorption marinen Eises abgeleiteten For- 
mel und dem aus den Modellrechnungen bestimmten Temperaturverlauf (ge- 
strichelte Linie) 
0 mit der von Gross (1990) fÃ¼ die Absorption marinen Eises abgeleiteten Formel 
und einer mittleren Eistemperatur von - 17OC (strichpunktierte Linie) 
mit der von Hoppe (1991) angegebenen Absorption meteorischen Eises und 
dem aus den Modellrechnungen bestimmten Temperaturverlauf (punktierte 
Linie) 
dargestellt. FÃ¼ die vorgegebene EismÃ¤chtigkeitsverteilun ist ein deutlicher Unter- 
schied in der integrierten Absorption von meteorischem und marinem Eis zu er- 
kennen. Die Werte sind fÃ¼ marines Eis bei der gegebenen Temperaturverteilung 
um etwa 120dB grÃ¶Â§ als fÃ¼ meteorisches Eis gleicher MÃ¤chtigkei und Tempera- 
tur. AuffÃ¤lli ist, daÂ das Maximum der integrierten Absorption fÃ¼ marines Eis 
spÃ¤te (etwa bei 240km Profilentfernung) erreicht wird als fÃ¼ meteorisches Eis 
(bei 190km)) was auf die unterschiedliche TemperaturabhÃ¤ngigkei der einzelnen 
Absorptionskurven (vgl. Abbildung 6.1) zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist. Die Absorptionswerte 
des marinen Eises nehmen auch fÃ¼ eine angenommene mittlere Eistemperatur von 
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-17.0Â°( einen deutlich geringeren Wert an. Zwar ist der Wert immer noch hÃ¶he 
als fÃ¼ meteorisches Eis, der Unterschied durch das verschiedenartige Temperatur- 
feld ist jedoch auch hier klar erkennbar. Dies wirkt sich insbesondere auch nahe der 
Eiskante aus, wo die im thermischen Modell definierte slush-Schicht ab Profilkilo- 
meter 450 auf einer Strecke von 30km LÃ¤ng abschmilzt. Ab dieser Entfernung wÃ¤r 
anzunehmen, daÂ der Reflexionskoeffizient aufgrund eines Abschmelzhorizontes klar 
definiert ist und die Schichtgrenze ein deutliches Signal reflektiert. Dies ist jedoch 
nicht der Fall, sondern es tritt, anders als erwartet, die Reflexion der Eisunterseite 
in den EMR-Registrierungen erst ab einer Profilentfernung von 530km auf. In die- 
sem Bereich ist die Gesamtabsorption der marinen Eisschicht fÃ¼ das berechnete 
Temperatur-Tiefenprofil soweit abgeklungen, daÂ die Schichtgrenze EisIMeerwasser 
wieder aufgelÃ¶s werden kann. Der Absorptionswert fÃ¼ eine mittlere Temperatur von 
-17.0Â° liegt um ungefÃ¤h 8dB niedriger. Der Gradient der integrierten Absorption 
ist mit ldB/km auf den ersten 60km des Profils von Punkt 61 zum Eisinneren 
hin fÃ¼ das modellierte Temperaturprofil wesentlich steiler, so daÂ ein Verschwinden 
der Reflexion von der Eisunterseite Ã¼be eine wesentlich kÃ¼rzer Distanz eintreten 
kann, als es fÃ¼ kÃ¤ltere Eis mit einer geringeren Zunahme der Gesamtabsorption 
(0.58dBlkm) der Fall wÃ¤re FÃ¼ meteorisches Eis mit der berechneten Temperatur- 
verteilung betrÃ¤g der Gradient der integrierten Absorption lediglich 0.25dBlkm. 
Zusammenfassend heiÂ§ dies, daÂ fÃ¼ die Untersuchung der EismÃ¤chtigkeitsvertei 
Iung des FRIS mit dem EMR-Verfahren sowohl die MÃ¤chtigkei der marinen Schicht 
als auch die Temperaturverteilung eine wesentliche Rolle fÃ¼ die AuflÃ¶sun des Re- 
flexionssignals von der Eisunterseite spielt. 
7. Zusammenfassung 
Das Filchner-Ronne-Schelfeis ist das volumenmÃ¤Â§ grÃ¶Â§ und flÃ¤chenmafli zweit- 
grÃ¶Â§ Schelfeis der Antarktis. GroÂ§ Teile der West- und Ostantarktis entladen ihre 
Eismassen Ã¼be dieses Schelfeis ins Meer. In seinem zentralen Teil ist das Filchner- 
Ronne-Schelfeis durch eine bis zu 400m mÃ¤chtig Schicht marinen Eises unterla- 
gert, das durch Kristallisationsprozesse aus dem Meerwasser ausfriert und sich an 
der Schelfeisunterseite anlagert. Infolgedessen trÃ¤g diese Schicht wesentlich zum 
Massenhaushalt des Schelfeises bei und beeinfluÂ§ das Temperaturregime in bisher 
unbeachtetem Mafie. 
Um zu dieser Problematik weiterfÃ¼hrend Aussagen machen zu kÃ¶nnen wurde in 
der vorliegenden Arbeit ein thermisches Schelfeismodell entwickelt, das den aus 
Massenbilanzbetrachtungen bestimmten AnfrierprozeB im zentralen Teil und den 
Schmelzprozefi im Kantenbereich des Schelfeises berÃ¼cksichtig und unter Vorgabe 
von Randwerten das Temperaturregime entlang von Fliealinien simuliert. Die Er- 
gebnisse der Modellrechnungen wurden mit experimentellen Untersuchungen zum 
Temperatur-Tiefenverlauf und zum Abschmelzen im Kantenbereich des Schelfeises 
verglichen und in ihrer Konsequenz auf weiterfÃ¼hrend sowohl theoretische als auch 
experimentelle Arbeiten diskutiert. 
Die fÃ¼ die Modellrechnungen notwendigen Parameter wurden einerseits wÃ¤hren der 
Deutschen Antarktis-Expedition 1989/90 (ANT VIII/5) experimentell ermittelt und 
andererseits aus vorhandenem Datenmaterial zusammengestellt. Die Untersuchun- 
gen fanden im Kantenbereich des FRIS etwa 50km nordwestlich der Filchner-Station 
statt. Sie umfaÂ§te sowohl Temperaturmessungen zur Bestimmung des Temperatur- 
Tiefenprofils und des Abschmelzens als auch TDR-Messungen an installierten Sen- 
sorleitungen sowie OberflÃ¤chenmessunge zur Bestimmung der basalen Schmelzrate. 
Duch Wiederholungsmessungen wÃ¤hren der Antarktis-Expedition 1991/92 konnte 
diese letztgenannte wichtige MassenbilanzgrÃ¶i3 erstmalig durch drei voneinander 
unabhÃ¤ngig Methoden bestimmt werden. 
Die Ergebnisse der Temperaturmessungen zeigen keinen Unterschied zwischen den 
thermischen Eigenschaften des meteorischen und des marinen Eises. Die durch den 
Anfrierprozei3 im Zentralteil des FRIS zu erwartende TemperaturstÃ¶run ist in Eis- 
kantennÃ¤h vollstÃ¤ndi abgebaut. Lediglich der basale Temperaturgradient wird 
durch Schmelzprozesse an der Eisunterseite beeinflui3t. Unterhalb des Schelfeises 
konnte ein starker Gezeiteneffekt in der Meerwassertemperatur festgestellt werden. 
Bei unterschiedlich starker AusprÃ¤gun einzelner Partialtiden differierten die Abso- 
lutwerte der Temperatur bis zu 0.1451{, was ein deutlicher Hinweise auf die Wech- 
selwirkung zwischen Ozean und Schelfeis ist. 
Die Untersuchungen zur direkten und indirekten Bestimmung der basalen Schmelz- 
rate ergaben im Rahmen der Fehlergrenzen einen zuverl&sigen Wert dieser Massen- 
bilanzgrÃ¶fie Die Auswertung des Temperaturgradienten liefert Ã¼be den Zeitraum 
von zwei Jahren einen Wert von -1.28 k 0.24mla. Anhand einer Kurzzeitbeobach- 
tung von 25Tagen im FrÃ¼hjah 1992 kann die Schmelzrate jedoch aus der VerÃ¤nde 
rung des Temperaturgradienten zu -2.53 & 2.12mIa ermittelt werden, was auf eine 
saisonale AbhÃ¤ngigkei dieser GrÃ–i3 schliefien lÃ¤fit Das auf TDR-Messungen der im 
Eis installierten Sensorleitungen basierende zweite Verfahren zur direkten Bestim- 
mung der basalen Schmelzrate ergibt Ã¼be den Zeitraum von zwei Jahren einen Wert 
von -1.41 & 0 . 4 5 ~ 0 1 ~ .  Dieser Wert wird durch eine dritte durchgefÃ¼hrt Massenbi- 
lanzstudie mit geophysikalischen, geodÃ¤tische und feldglaziologischen OberflÃ¤chen 
messungen bestÃ¤tigt die zu einer Schmelzrate von -1.50 & 0.15m/a fÃ¼hrt Zwar 
konnte der Wert aus einem Mei3intervall von 25Tagen abgeleitet werden, die GrÃ¶i3 
des Untersuchungsgebietes legt jedoch bei einer Fliefigeschwindigkeit des Eises von 
1200m/a einen Langzeitmittelwert Ã¼be 12 Jahre  zugrunde. 
Unter Verwendung dieser Mefiergebnisse und weiterer, bereits vorhandener Daten, 
die mit geophysikalischen, geodÃ¤tische und feldglaziologischen Methoden im Mei3- 
gebiet stromaufwÃ¤rt der Bohrlokationen gewonnen worden sind, wurde das thermi- 
sche Schelfeismodell auf zwei Fliei3linien durch den Zentralteil des FRIS angewendet. 
Auf der Grundlage der KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ den MassenfluB konnte die basale 
Anfrier- und Abschmelzrate entlang der FlieÂ§linie berechnet werden. Diese Be- 
rechnungen ermÃ¶glichte eine Unterteilung des Schelfeises in ein Anfrierregime, ein 
intermediÃ¤re Regime und ein Schmelzregime. Die Anfrierrate erreicht im nÃ¶rdli 
chen Bereich des Henry Ice Rise ihr Maximum mit 2 m / a ,  wobei sich der Bereich 
der basalen Akkumulation insgesamt Ã¼be einen Bereich von Ca. 260km erstreckt. In 
einer anschlieÂ§ende Zone von ungefÃ¤h 90km LÃ¤ng geht das Anfrierregime in ein 
intermediÃ¤re Regime Ã¼ber in dem weder groÂ§ Anfrier- noch Schmelzraten vorlie- 
gen. Erst etwa 180km vor der Eiskante setzt Schmelzen an der Eisunterseite ein, das 
einen Wert von maximal -3.Om/a erreicht. Im Bereich der Bohrlokationen betrÃ¤g 
die Schmelzrate -2.Om/a und bestÃ¤tig im Rahmen der Fehlergrenzen von Â±0.5m/ 
die Meflergebnisse. 
FÃ¼ das Temperaturregime des Schelfeises ist die basale Akkumulation von groÂ§e 
Bedeutung. In der Zone maximalen Anfrierens geht das Temperatur-Tiefenprofil 
in einem MÃ¤chtigkeitsbereic von etwa 200m an der Eisunterseite in einen nahezu 
isothermalen Verlauf Ã¼ber Etwa 40% der EissÃ¤ul werden durch Temperaturen zwi- 
schen -2.25OC und -6.0Â° beherrscht. Erst auf den letzten etwa 100km wird der 
Temperatur-Tiefenverlauf durch einsetzende Schmelzprozesse verÃ¤ndert Durch Ero- 
sion der warmen basalen Schicht wird das typische konvexe Temperaturprofil er- 
reicht. Ein Vergleich mit gemessenen Temperaturprofilen entlang der Fliefilinie I 
(MÃ¶lle Eisstrom -+ Punkt 61) konnte im Rahmen mÃ¶gliche Fehlerursachen eine 
gute Anpassung der Modellergebnisse an die MeÂ§wert liefern. 
Das verÃ¤ndert Temperatur-Tiefenprofil des Schelfeises hat starke Konsequenzen 
auf die Materialeigenschaften des Eises. Am Beispiel des FlieBparameters und der 
Absorption elektromagnetischer Wellen konnte gezeigt werden, daÂ dieser ProzeÂ 
fÃ¼ weiterfÃ¼hrend theoretische und experimentelle Arbeiten von groÂ§e Wichtigkeit 
ist. WÃ¤hren der temperaturabhÃ¤ngig Fliefiparameter in der marinen Schicht ge- 
genÃ¼be einer mittleren Temperatur fÃ¼ das gesamte Schelfeis um den Faktor 10 
ansteigt und dadurch die dynamischen Eiseigenschaften verÃ¤ndert ist der fÃ¼ die 
Eisdickenbestimmung mit dem EMR-Verfahren wichtige Parameter der Absorption 
durch den Temperaturanstieg derartig erhÃ¶ht daÂ eine Durchdringung der marinen 
Eisschicht im Anfrierregime nahezu unmÃ¶glic und im Schmelzregime erst nach Ero- 
sion der isothermalen Schicht mÃ¶glic ist. 
Aus dieser Sichtweise heraus ist es fÃ¼ weitere Arbeiten auf dem Filchner-Ronne- 
Schelfeis daher sinnvoll und notwendig, die Untersuchungen insbesondere auf den 
durch den Anfrierprozei3 stark beeinflui3ten Bereich zu konzentrieren, um den kompli- 
zierten Aufbau dieses EiskÃ¶rper besser verstehen lernen zu kÃ¶nnen Hierzu kÃ¶nne 
sowohl OberflÃ¤chenmessunge als auch Kern- und Schmelzbohrungen gleichermaoen 
ein wichtiges Werkzeug sein. 
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9. Anhang 
Liste der verwendeten Symbole 
FlieBparameter 
EismÃ¤chtigkei 
MÃ¤chtigkei der slush-Schicht 
latente SchmelzwÃ¤rm 








Salzgehalt von Eis 
SalinitÃ¤ an der Grenzschicht EisIMeerwasser 
SalinitÃ¤ von mehrjÃ¤hrige marinem Eis 
Stefan-Zahl 
Temperatur 
Temperatur an der Eisunterseite 
Gefrierpunkt von Meerwasser 
mittlere Jahrestemperatur 
Ampitude der jahreszeitl. Temperaturschwankung 
Temperatur des Meerwassers 
OberflÃ¤chentemperatu des Eises 





spezifische WÃ¤rmekapazitÃ von Eis 
spezifische WÃ¤rmekapazitÃ von Meerwasser 
WÃ¤rmeleitfÃ¤higke 
WÃ¤rmeleitfÃ¤higke von reinem Eis 
WÃ¤rmeleitfÃ¤higke von marinem Eis 
basale Schmelz- bzw. Anfrierrate 
WÃ¤rmeflu 
WÃ¤rmeflu aus dem Ozean 
WÃ¤rmeflui ins Eis 
WÃ¤rmeumsat an der GrenzflÃ¤ch EisIMeerwasser 
Salzflui3 aus dem Ozean 
Salzflufl in der GrenzflÃ¤ch EisIMeerwasser 





FlieBgeschwindigkeit des Eises 
Ausbreitungsgeschwindigkeit elektromagn. Wellen 





Tiefe der Grenzschicht meteorisch/marines Eis 
Tiefe der Grenzschicht marines Eislslush-Schicht 
normierte Tiefe 
Luftgehalt des marinen Eises 
Konstante fÃ¼ WÃ¤rmeleitfÃ¤higke des marinen Eises 




scheinbare relative DielektrizitÃ¤tskonstant 
komplexe relative DielektrizitÃ¤tskonstant 
thermische DiffusivitÃ¤ 
Dichte 
Dichte von reinem Eis 
Dichte von marinem Eis 
Dichte von Meerwasser 
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